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Dinámica del CO2 en el Océano Atlántico Sudoccidental 
 
En esta tesis se estudia la dinámica del sistema de los carbonatos en el Atlántico 
Sudoccidental, utilizando un amplio set de datos in-situ.  Se consideraron distintos 
tópicos.  En el estudio de la interacción mar-atmósfera del CO2 se destaca el rol del 
Atlántico Sudoccidental como sumidero neto de CO2. Se analizó la variabilidad 
estacional y regional en los flujos CO2 (FCO2) en el Mar Patagónico (MP), donde se 
destaca la bomba biológica como proceso dominante.  También se estudiaron las 
distribuciones de alcalinidad total (AT) y el carbono inorgánico disuelto (CT), 
analizando su relación con las masas de agua y los distintos procesos biológicos.  Los 
resultados muestran que la AT es conservativa en toda la región de estudio.  En cambio, 
el CT en el MP es fuertemente no conservativo.  Se pudo observar que el accionar de la 
bomba biológica resulta en un secuestro neto del CO2 en el MP.  Al norte de 38°S, se 
observa estrecha relación entre el CT y las distintas masas de agua, mostrando 
predominio de los procesos físicos sobre la variabilidad del CT.  Adicionalmente se 
analizó el estado actual del pH y los estados de saturación de calcita y aragonita (Ca y 
Ar), estableciendo una línea de base para el estudio de la acidificación oceánica (AO).  
Finalmente, se estimaron las concentraciones del carbono antropogénico (Cant), 
mediante los métodos TrOCA y CT0. Se obtuvieron valores medios de Cant de 54.2 y 
48.6 µmolkg-1 en el MP y de 50 y 58 µmolkg-1 al norte de  38°S, para TrOCA y CT0 
respectivamente.  
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Dynamics of CO2 in the Southwestern Atlantic Ocean 
 
This thesis studies the dynamics of marine carbonate system in the Southwestern 
Atlantic Ocean, using a wide set of in-situ data.  Different topics were considered. In the 
study of the sea-air interaction of CO2, the role of the Southwestern Atlantic as a net 
CO2 sink is highlighted.  The seasonal and regional variability in CO2 fluxes (FCO2) in 
the Patagonian Sea (PS) was analyzed, where the biological pump is highlighted as the 
dominant process.  The distributions of total alkalinity (TA) and dissolved inorganic 
carbon (DIC) were also studied, analyzing their relationship with water masses and the 
different biological processes.  The results show that the TA is conservative throughout 
the study region.  In contrast, the DIC in the PS is strongly non-conservative.  It was 
observed that the action of the biological pump results in a net sequestration of CO2 in 
PS.  North of 38 °S, there is a close relationship between the DIC and the different 
water masses, showing predominance of physical processes.  Additionally, the current 
status of pH and the saturation states of calcite and aragonite (Ca and Ar) were 
analyzed, establishing a baseline for the study of ocean acidification (OA).  Finally, 
anthropogenic carbon concentrations (Cant) were estimated using TrOCA and CT0 
methods.  Mean values of Cant of 54.2 and 48.6 µmolkg-1 were obtained in the PS and 
50 and 58 µmolkg-1 north of 38°S, for TrOCA and CT0 respectively. 
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En esta sección se presentan los conceptos generales necesarios para 
comprender la problemática del sistema de los carbonatos marinos y además 
se caracteriza la región de estudio.  Los objetivos de este trabajo de doctorado 
y su estructura se describen al final de este capítulo. 
1. Marco contextual 
El dióxido de carbono (CO2), junto con el vapor de agua (H2O), el óxido 
nitroso (N2O), el metano (CH4) y el ozono (O3), forma parte de los llamados 
gases de efecto invernadero (GEI).  Los GEI son los componentes gaseosos de 
la atmósfera, tanto naturales como antropogénicos, que absorben y emiten 
radiación en determinadas longitudes de onda modulando el clima terrestre 
(Le Treut et al., 2007). 
El CO2 se encuentra naturalmente presente en la Tierra. Registros 
obtenidos a partir de testigos de hielo de la Antártida, permitieron reconstruir 
como fue su comportamiento desde cientos de miles de años antes de la era 
industrial, mostrando niveles de CO2 oscilantes entre 180 y 260 ppm (Figura 
I-1).  La variación observada en dicho registro está fuertemente ligada al ciclo 
natural de las glaciaciones, con mínimos de CO2 durante los períodos glaciales 
y máximos en los interglaciales (Lüthi et al., 2008). 
 
Figura I-1: Compilación de registros de CO2 y anomalías de temperatura de los 
pasados 800 mil años, obtenidos de distintos testigos de hielo de la Antártida.  Cada 





Desde comienzos de la era industrial, la concentración de CO2 en la 
atmósfera aumentó en más de 100 ppm (IPCC, 2007). Dicho aumento se 
correlaciona con el uso de combustibles fósiles para la generación de la 
energía y con el cambio en el uso de la tierra, y es conocido como el CO2 
antrópico (Sarmiento y Gruber, 2002).  El incremento de la concentración de 
CO2 atmosférico fue evidenciado en el registro más largo de mediciones de 
CO2, correspondiente al observatorio de Mauna Loa, Hawai (1958 - 
actualidad), denominado curva de Keeling (Figura I-2). Actualmente las 
concentraciones de CO2 en la atmósfera continúa en aumento, superando los 
400 ppm (Figura I-2).   Localmente, desde el año 1994 Argentina cuenta con 
una estación de monitoreo de CO2 atmosférico (junto a otros parámetros), 
ubicado en la ciudad de Ushuaia, a cargo del Servicio Meteorológico Nacional 
(SMN) en contribución con National Oceanic & Atmospheric Administration 
(NOAA).  En dicha estación se verifica el incremento en la concentración de 
CO2 en la atmósfera (Figura I-3). 
 
 
Figura I-2: Registro histórico de la concentración de CO2 en la atmósfera.  Las 
medidas a partir de 1958 corresponden a la Curva de Kelling (registrada en la estación 







Figura I-3: Registro de concentración de CO2 de la atmósfera en la estación Ushuaia, 
Argentina (https://www.esrl.noaa.gov/gmd/dv/iadv/ ). En el mapa se indican las 
posiciones de las estaciones de monitoreo del CO2 atmosférico. 
 
En este contexto, el océano juega un papel importante en el ciclo del 
carbono global (Figura I-4), al ser uno de los mayores reservorios de carbono y 
el mayor sumidero del CO2.  Se estima que en la última década la captura neta 
del océano fue de 2.4 PgCaño-1 (Le Quéré et al., 2018), valor cercano al 48% 
del CO2 contenido en la atmósfera.  Por un lado, la absorción de CO2 por parte 
del océano ralentiza la acumulación de CO2 en la atmósfera, mitigando el 
calentamiento global, pero, por el otro, la invasión de CO2 de origen antrópico 
está alterando la química del carbono en el agua de mar, produciendo el otro 
problema del CO2: la acidificación oceánica (Doney et al., 2009; Feely et al., 
2009).  La acidificación oceánica es el término dado a la disminución del pH 
del mar producido por la absorción del CO2 antropogénico. Se estima, en 
promedio para la superficie oceánica, que el pH cambio desde el periodo pre-
industrial hasta el año 1994 de 8.179 a 8.104 y se especula para el año 2100 
un pH de ~7.9 (Orr et al., 2005).  Esto podría tener un notable efecto sobre los 
organismos en general, modificando su metabolismo, y particularmente sobre 
los organismos calcificantes, tales como corales, foraminíferos, cocolitofóridos 
y crustáceos, mediante una reducción en el grado de saturación de CaCO3 en 
el agua de mar (Gattuso and Hansson, 2011; Feely et al., 2012). Estos 
cambios en la química marina han sido evidenciados en varias estaciones de 






Figura I-4: Representación esquemática del ciclo global del carbono perturbado a 
causa de la actividad antropogénica (Le Quéré et al., 2018). 
 
  
Figura I-5: Series temporales superficiales de pH (Izq.) y saturación de aragonita 
(Der.), registrados en las estaciones Iceland Sea e Irminger Sea (Islandia), BATS 
(Bermuda), ESTOC (Canarias), HOT (Hawaii), CARIACO (Venezuela) y Munida (Nueva 





Debido a los complejos patrones de circulación y a los ciclos 
biogeoquímicos, los cuales no se conocen completamente, la concentración de 
CO2 en el océano muestra gran variabilidad espacial y temporal (Figura I-6, 
Takahashi et al., 2009; Park et al., 2010).  El conocimiento de estas 
variaciones es fundamental para entender el ciclo del carbono en el océano y 
así poder predecir a futuro la respuesta oceánica al cambio climático. 
 
 
Figura I-6: Flujo climatológico medio anual de CO2 (gC·m-2·año -1) referenciado al año 
2000 (Extraído de Takahashi et al., 2009). 
 
La magnitud y dirección del flujo neto de CO2 hacia el océano global está 
gobernada por la diferencia entre las presiones parciales de CO2 de la 
superficie del mar y del aire (ΔpCO2 = pCO2mar - pCO2aire), y la velocidad de 
transferencia de los gases.  La pCO2 oceánica es la que regula el flujo mar-
aire, debido al hecho de que las variaciones espaciales y temporales de la pCO2 
en la superficie del océano son mucho mayores que en la atmósfera.   
Dichas variaciones pueden ser debidas a causas físico-químicas y 
biológicas.  Las causas físico-químicas se refieren al surgimiento de aguas 
profundas ricas en CO2,  variaciones en temperatura del agua que influyen en 
el coeficiente de solubilidad de los gases, y se conoce como “bomba física”.  
Las causas biológicas, como ser respiración de organismos que agrega CO2 y 
fotosíntesis que lo consume, se conocen como “bomba biológica” (Figura I-7).   





atmósfera es difícil de estimar, ya que se necesita el conocimiento de 
diferentes escalas de variabilidad tanto de la circulación oceánica como de la 
productividad primaria (Sarmiento y Gruber, 2002).  
 
 
Figura I-7: Diagrama esquemático que resume los distintos procesos que afectan al 
CO2 en el mar (bombas física y biológica). 
 
Una vez que el CO2 ingresa al mar se disuelve formando dióxido de carbono 
disuelto, CO2*, que reacciona con agua formando el ion bicarbonato (    
 ) y 
este se disocia en la forma de ion carbonato (    
  ).  La suma de las 
concentraciones de las tres especies de carbono disuelto forman el 
denominado carbono inorgánico disuelto o carbono total (       
        
   
    
   ).  En el océano, 90% del CT corresponde al ion bicarbonato, 9% al ion 
carbonato y 1% al dióxido de carbono disuelto (Williams y Follows, 2011).  
Estas reacciones del CO2 en el agua producen iones de hidrógeno, lo que 
llevan a aumentar la acidez del ambiente.  La alcalinidad total, referida como 
AT, se define como el número de iones de hidrógeno equivalentes al exceso de 
protones aceptores sobre protones dadores en 1 kg de agua de mar (Dickson, 
2010, ver Apéndice A).  El sistema de los carbonatos puede ser caracterizado a 
partir de 2 de los 4 parámetros clave (pCO2, pH, CT y AT), junto con 
observaciones de temperatura, salinidad, presión y nutrientes (Zeebe y Wolf-





2. El rol de los mares marginales en el ciclo del carbono 
Los mares marginales son sitios de ciclos biogeoquímicos activos, ya que 
los ciclos de carbono terrestre, atmosférico y marino interactúan en este 
ámbito (Chen y Borges, 2009).  Los procesos importantes que afectan los flujos 
del ciclo del carbono en el océano costero incluyen surgencia, descarga de ríos, 
intercambio de gas mar-aire, producción, respiración, entierro de sedimentos, 
exportación y dinámica del hielo marino (Figura I-8).  La magnitud y la 
variabilidad de los flujos de carbono son, en consecuencia, mucho más altas 
en los mares costeros que en los entornos del océano abierto, observándose 
tanto intensa emisión como absorción de CO2 (Tsunogai et al., 1999; Thomas 
et al., 2004; Chen y Borges, 2009).  En ellos, grandes cantidades de carbono 
pueden ser exportadas mediante el mecanismo de “bomba de la plataforma 
continental”, en donde las aguas enriquecidas en carbono, como consecuencia 
de la absorción del CO2 atmosférico y de carbono de origen terrestre, fluyen 
desde la plataforma hacia el mar abierto (Tsunogai et al., 1999).  Se estima 
que en promedio los mares marginales son un importante sumidero de CO2, 
aunque su contribución al balance oceánico global tiene grandes incertezas.  
Las estimaciones disponibles varían entre 0.19 y 0.45 PgCaño-1 (Thomas et al., 
2004; Cai et al., 2006; Chen y Borges, 2009; Borges, 2011). 
 
 
Figura I-8: Diagrama esquemático de los procesos involucrados en la dinámica del 






Diversos procesos pueden afectar a la AT en los mares marginales: cambios 
en la dilución del agua causada por la evaporación y precipitación (Millero et 
al., 1998), la influencia de los ríos (Friis et al., 2003; Cai et al., 2010), la 
producción y exportación de carbonato de calcio (CaCO3), el consumo o 
regeneración de nutrientes por producción primaria o respiración, 
respectivamente (Brewer y Goldman, 1976; Wolf-Gladrow et al., 2007) y la 
ventilación y surgencia de aguas sub-superficiales con alta alcalinidad como 
resultado de la disolución del CaCO3 (Lee et al., 2006). 
A pesar de la importancia ecológica, biológica y económica de los océanos 
costeros, la magnitud y la variabilidad de los flujos y las reservas de carbono, 
están pobremente cuantificadas en la mayoría de las regiones costeras 
contrariamente a lo que ocurre en relación con los flujos de carbono terrestres 
y de mar abierto.  La importancia de conocer los distintos aspectos del sistema 
de los carbonatos en los mares marginales ha sido reconocida por la mayoría 
de los programas internacionales involucrados en el estudio del cambio 
climático y la acidificación marina (e. g. IPCC, GOA-ON).   
 
3. Región de estudio 
El área de estudio que se plantea para este trabajo de doctorado es la 
plataforma continental, entre 30° y 55°S, y las áreas adyacentes del océano 
Atlántico Sud-Occidental (Figura I-9).  Esta es una de las regiones 
biológicamente más productivas del globo (Machado et al., 2013; Song et al., 
2016).  Diversos trabajos realizados en la región han mostrado una estrecha 
relación entre los ambientes altamente productivos con la dinámica 
característica del área: estructuras frontales, descarga de ríos, etc. (Brandini 
et al., 2000; Saraceno et al., 2005; Romero et al., 2006; Lutz et al., 2010; 
Marrari et al., 2013; Segura et al., 2013; Carreto et al., 2016). A continuación 
se describen las principales características oceanográficas de la región de 
estudio. 
3.1 Circulación 
La circulación oceánica en esta región se caracteriza, en el norte, por el 
flujo hacia el sur de la corriente cálida y salada de Brasil (CB) y, en el sur, por 





y Matano, 2014). Alrededor de 38°S, ambas corrientes se encuentran 
formando una zona muy energética denominada Confluencia Brasil-Malvinas 
(CBM)(Gordon, 1981; Gordon y Greengrove, 1986; Bianchi et al., 1993).  Los 
meandros, remolinos y filamentos en la CBM son extraordinarios en términos 
de su forma, tamaño y abundancia en comparación con otras regiones del 
océano (Saraceno et al., 2004).  La región de la CBM presenta un marcado 
frente termohalino (Gordon y Greengrove, 1986), que fluctúa con variabilidad 
estacional (Saraceno et al., 2004) y en escalas interanual a decadal (Lumpkin 
y Garzoli, 2011). 
 
 
Figura I-9: Diagrama esquemático de la circulación del océano Atlántico Sud-





En plataforma, la circulación se caracteriza por un flujo hacia el nor-
noreste, referida como Corriente Patagónica (Brandhorst y Castello, 1971),  
que fluye desde el extremo sur del Mar Patagónico hasta la boca del Rio de la 
Plata y, en el norte del dominio, por un flujo hacia el sudoeste (Figura I-9). 
Simulaciones numéricas indican que al sur de 40°S la circulación media es 
controlada por la descarga del estrecho de Magallanes, la mezcla de las 
mareas, la intensidad del viento y la influencia de la Corriente de Malvinas 
(Palma et al., 2008; Combes y Matano, 2018). Al norte de 40°S la circulación 
presenta una mayor variabilidad estacional, con intrusiones de aguas sub-
Antárticas frías y aguas mezcladas del Río de la Plata que se expanden hacia 
el norte durante el otoño y se retraen durante la primavera y verano, siendo el 
viento el principal forzante de dicha variabilidad (Möller et al., 2008; Palma et 
al., 2008; Strub et al., 2015). 
3.2 Masas de agua 
La región oceánica del Atlántico Sud-Occidental, alberga agua formada en 
áreas remotas del mundo, que se ubican en esta región debido a la circulación 
oceánica de gran escala (Piola y Matano, 2001).  Este encuentro de masas de 
agua genera una estructura hidrográfica vertical muy compleja (Figura I-10).  
La capa superior está dominada por las aguas Sub-Tropicales y Sub-
Antárticas, asociadas a los flujos de las corrientes CB y CM y la confluencia. 
En el océano profundo, la estratificación vertical está dominada por las 
contribuciones de aguas profundas y de fondo del Atlántico Norte, del Pacífico 
Sur, y de las regiones antárticas (Piola y Matano, 2001). 
En la capa superficial, hasta los ~200 m de profundidad, se encuentra el 
Agua Tropical (TW), se caracteriza por presentar, en promedio, temperatura 
potencial () ~20.0 °C y S ~ 36.10 (Valla et al., 2018).  El TW es agua altamente 
salina y cálida, formada por subducción en la región de transición 
trópicos/subtrópicos y advectada hacia el sur por la corriente de Brasil 
(Tomczak y Godfrey, 2003).  Por debajo del TW se encuentra el Agua Central 
del Atlántico Sur (SACW), definida en el diagrama -S por una estrecha línea 
entre los puntos 5 ºC, 34.3 y 20 ºC, 36.0 (Figura I-11). La misma muestra un 
patrón muy estable con variaciones menores inducidas por la interacción mar-
atmósfera durante el invierno en la región hacia el sur de la CB (Piola y 
Matano, 2001). Su formación ocurre en la región de la CBM y es recirculada 






Figura I-10: Secciones verticales media de la temperatura potencial, salinidad y 
oxígeno para una transecta en ~34.5°S (Valla et al., 2018).  
 
El Agua Intermedia Antártica (AAIW) es formada en una región superficial 
de la capa circumpolar, en el norte del Pasaje de Drake y en la CM (Stramma y 
England, 1999).  Estas aguas pueden reconocerse por su máximo de oxígeno y 
mínimo de salinidad (Santos et al., 2016; Valla et al., 2018) y se las puede 
encontrar entre ~700 y 1100 m de profundidad (Fig. I-10). Por debajo del AAIW 
se encuentra el Agua Circumpolar Profunda (CDW), poco salina, pobre en 
oxígeno y rica en nutrientes, y fluye hacia el norte con la CM.  En la cuenca 
Argentina, el Agua Profunda del Atlántico Norte (NADW) divide a la CDW en 
dos ramas: superior (UCDW) e inferior (LCDW) (Tsuchiya et al., 1994).  Desde 
el Pasaje de Drake el UCDW fluye entre las isobatas de 1000-1500 m y se 
caracteriza por un mínimo de oxígeno (Fig. I-10).  El LCDW es el agua más 
densa, fluye hacia el este a través del Pasaje de Drake y continúa hacia el 
norte a lo largo del talud continental de la Cuenca Argentina en la 
profundidad de 3000-3500 m (Piola y Matano, 2001).  El NADW se origina en 
las altas latitudes del Atlántico Norte, desde dónde se esparce hacia el sur por 
medio de la corriente profunda de borde oeste (Tomczak y Godfrey, 2003).  En 





valores de concentración de oxígeno (O2 > 240 mol·kg-1), de temperatura 
potencial (2.0 °C <  < 3.5 °C) y salinidad (S > 34.8) (Valla et al., 2018). El Agua 
de Fondo Antártica (AABW) es el agua de mayor densidad cuyo origen ocurre 
en la Corriente Circumpolar Antártica (ACC) y en el Mar de Weddell.  El AABW 
se esparce hacia el norte ingresando en la Cuenca Argentina y, luego de 
atravesar el canal de Vema, ingresa en la Cuenca de Brasil (Stramma y 
England, 1999; Piola y Matano, 2001). 
En la región de la CBM,  alrededor de los 38°S, se observa una compleja 
estructura vertical termohalina, con 7 masas de agua identificadas 
(Maamaatuaiahutapu et al., 1992).  Las aguas de origen Sub-Antártico de la 
CM y las de origen subtropical de la CB tienen distintas características 
termohalinas, aunque poseen  el mismo rango de densidad (25–27 kg·m-3).  La 
convergencia de estas masas de agua en la CBM producen intrusiones que 
alternan las aguas Sub-Antárticas y Sub-Tropicales (Piola and Matano, 2001), 
las cuales  son evidenciadas en los diagramas T-S de la región (Figura I-11, 
línea quebrada).   
 
 
Figura I-11: Diagrama temperatura potencial-salinidad para datos de estaciones 
hidrográficas realizadas durante el verano austral desde 20 a 55ºS entre las isobata de 
1000 y 2000 m. Se incluyen las líneas de anomalía de la densidad constante. 






Al norte de 38°S, en la plataforma continental se identifican (Figura I-12): 
Agua de la Pluma del Plata (APP), Agua Sub-Antártica de Plataforma (ASAP) y 
Agua Sub-Tropical de Plataforma (ASTP) (Piola et al., 2000; Soares y Möller, 
2001; Möller et al., 2008).  Las aguas del Río de la Plata forman una lengua de 
baja salinidad, denominada Agua de la Pluma del Plata (APP), que se extiende 
acorde a la circulación forzada por el viento (Palma et al., 2008; Simionato et 
al., 2010), alcanzando un desplazamiento meridional durante el invierno que 
llega hasta 28S y alrededor de 32S durante el verano (Figura I-13) (Piola y 
Romero, 2004; Piola et al., 2008a). Presenta variabilidad de escala inter a 
multi-anual relacionada al modo de variabilidad ENSO (Ortega y Martínez, 
2007). Una fuente secundaria de agua dulce es la cuenca hidrológica de la 
Laguna de los Patos, que queda embebida dentro de APP (Möller et al., 2008). 
El ASTP se forma por la mezcla lateral entre APP ,con el TW y el Agua central 
del Atlántico Sur (Piola et al., 2008b).  El ASTP es agua relativamente cálida y 
salina (S >34.5), característica de la parte norte de la región, mientras que el 
ASAP, relativamente fría y poco salina (S <34.0), es típica de la parte sur 
(Figura I-13).  No hay mezcla entre ambas masas de agua debido a la 
presencia de un intenso frente térmico, salino y de nutrientes, llamado Frente 
Subtropical de Plataforma (STSF) que  las separa.   
 
 
Figura I-12: Diagrama T-S para el área de la plataforma continental entre 20-40ºS, 












Figura I-13: Distribuciones de salinidad superficial observadas durante dos 
relevamientos in situ en agosto de 2003 (invierno, izq.) y en febrero de 2004 (verano, 
der.).  Adaptado de Möller et al., (2008). 
 
Al sur de 38ºS, en el Mar Patagónico, las variaciones estacionales en la 
salinidad son bajas, por lo que se la utiliza para describir a las masas de agua 
(Guerrero y Piola, 1997).  De esta manera, se identifican 4 masas de agua: 
Agua de la Corriente de Malvinas (ACM), que corresponde a aguas 
transportadas por la CM, cuyas salinidades se encuentran entre 33.8 y 34.2; 
Agua del Estrecho de Magallanes (AEM); Agua del Golfo San Matías (GSM) y 
Agua Sub-Antártica de Plataforma, con salinidades entre 33.4 y 33.8.  El AEM 
resulta del aporte de aguas diluidas por escurrimiento continental, que 
ingresan a la plataforma a través de los canales Fueguinos y del Estrecho de 
Magallanes, con una salinidad menor a 33.5.  Estas aguas son transportadas 
luego por advección y difusión hacia el NNE por medio de la Corriente 
Patagónica, formando una pluma de baja salinidad en el centro de la 
plataforma, cuyo límite de extensión estaría modulado por la descarga de 
aguas de alta salinidad del GSM (Palma y Matano, 2012).  El Agua del GSM se 
caracteriza por su alta salinidad (S > 33.8), causada por un exceso local de 
evaporación (Scasso y Piola, 1988; Tonini et al., 2013).  Estas aguas de alta 
salinidad pueden extenderse hacia el noreste durante el otoño-invierno, 
ocupando parte de la región de El Rincón, y se ubican al este de la boca del 






Los frentes marinos son parte de la complejidad estructural del mar; son 
fronteras estrechas que separan diferentes masas de agua (Acha et al., 2015).  
Los frentes pueden ser causados por diversos procesos, como son la mezcla 
por la marea, descarga de ríos, surgencia, etc.  El incremento de la mezcla 
lateral y vertical, que tienen lugar en las regiones frontales, resulta en un 
aumento en la actividad biológica, con mayor producción primaria y 
secundaria (Olson y Backus, 1985). 
Como se mencionó anteriormente, la región de la CBM presenta un 
marcado frente termohalino, con intensos gradientes en temperatura, 
salinidad y nutrientes (Gordon and Greengrove, 1986; Brandini et al., 2000; 
Saraceno et al., 2004, 2005).  Este frente presenta importantes variaciones 
espaciales y temporales (Goni et al., 2011; Lumpkin y Garzoli, 2011), 
formando una gran área de intensa mezcla de aguas sub-tropicales y sub-
antárticas.  
La plataforma del Atlántico Sudoccidental alberga una variedad de frentes 
oceánicos: surgencia, marea, talud y estuarinos fríos y templados (Figura 
I-14), los cuales juegan un papel ecológico significativo (Acha et al., 2004; 
Sabatini et al., 2004; Piola et al., 2018). Uno de los frentes más prominentes 
se ubica en la región de talud del Mar Patagónico (MP), en donde las aguas de 
la plataforma continental se encuentran con las aguas relativamente frías y de 
alta salinidad de la CM, formando el Frente de Talud (FT).  Entre 39 y 44 °S, el 
FT presenta el mayor gradiente de temperatura, con un ciclo anual marcado 
(Rivas y Pisoni, 2010), siendo máximo durante el verano y el otoño (Saraceno 
et al., 2004; Franco et al., 2008; Rivas and Pisoni, 2010).  Su posición está 
controlado por la  topografía y está ubicado cerca de la isobata de 200 m 
(Saraceno, Provost and Piola, 2005; Franco et al., 2008).  El FT tiene un papel 
ecológico importante. Se trata de  una región muy productiva, con altas 
concentraciones de clorofila-a (Chl-a), que se extienden a lo largo de la 
plataforma de 38 a 51°S (Saraceno, Provost and Piola, 2005; Romero et al., 
2006; Lutz et al., 2010; Carreto et al., 2016). Esta región se caracteriza por un 
predominio del cocolitofórido Emiliania huxleyi dentro de la comunidad 
fitoplanctónica durante la primavera y el verano (Signorini et al., 2006; Garcia 
et al., 2008, 2011; Poulton et al., 2013; Balch et al., 2014) y poblaciones de 





lo largo del frente (Bogazzi et al., 2005; Signorini et al., 2009; Mauna et al., 
2010; Alemany, Acha and Iribarne, 2016). 
 
 
Figura I-14: Diagrama esquemático de los frentes marinos presentes en el Océano 
Atlántico Sudoccidental (Acha et al., 2004). 
 
Otro  frente característico  remarcable de la región de plataforma del 
Atlántico Sudoccidental,  es el Frente Subtropical de Plataforma (STSF) (Piola 
et al., 2018).  Este frente marca un límite sub-superficial entre las masas de 
agua ASAP y ASTP (Piola et al., 2000) y se extiende desde alrededor de la 
latitud de Río Grande (~32°S) hasta ~36°S en el borde del talud (Möller et al., 
2008; Piola et al., 2008). 
En el MP, cerca de la costa, la mezcla producida por la marea conduce a la 
formación de los denominados frentes de mareas (FM), separando las aguas 
costeras bien mezcladas de las estratificadas de plataforma (Carreto et al., 





marcados gradientes de temperatura (> 0.045°Ckm-1), con fuerte ciclo anual 
(Rivas, 2006; Rivas y Pisoni, 2010).  Los frentes más intensos se ubican 
alrededor de Cabo Blanco  (entre 46 - 50°S) y en el área de la Península Valdés 
(41 - 43°S), durante la primavera y el verano donde  separan una zona 
relativamente fría, poco profunda, verticalmente homogénea, de aguas cálidas 
(en la superficie), estratificadas y más profundas. A partir de Marzo-Abril, 
cuando el mar comienza a enfriarse desde la superficie (y se vuelve 
verticalmente homogéneo), esos frentes se debilitan (Rivas y Pisoni, 2010).  Si 
bien la mezcla inducida por la marea es intensa a lo largo de la costa al sur de 
51°S, los gradientes térmicos son débiles, a causa de una estratificación 
térmica débil en la región media de la plataforma (Rivas y Pisoni, 2010). Esta 
región, que se caracteriza por la penetración de la pluma del Estrecho de 
Magallanes y de pequeñas contribuciones de ríos, se considera como un frente 
estuarino frío (Fig. I-14, Acha et al., 2004).  Otro importante frente ubicado en 
el MP es el Frente de Plataforma Media (FPM), el cual se extiende entre 38 y 
42°S entre las isobatas de 30 y 80 m (Lucas et al., 2005; Romero et al., 2006).  
El FPM desempeña un importante rol ecológico ya que presenta altas 
concentraciones de Chl-a, mayores a 3 mg.m-3 (Romero et al., 2006), y 
abundancia de  zooplancton, representando la principal área reproductiva de 
primavera para la población norteña de la anchoveta Argentina Engraulis 
anchoita (Marrari et al., 2013). 
 
4. Antecedentes en el área de estudio 
En los últimos años se han desarrollado varios trabajos relacionados al 
sistema de los carbonatos en el Atlántico Sudoccidental.  Empleando datos 
obtenidos entre 2000 y 2006, Bianchi et al. (2009) concluyeron que el MP es 
uno de los más fuertes sumideros de CO2 en el Océano Global, con una 
captura neta de -3.7 mmol·m–2·d–1. En el MP, la interacción mar-atmósfera de 
CO2 presenta una marcada estacionalidad y fuertes gradientes en las regiones 
frontales (Bianchi et al., 2005, 2009). Se estableció, además, que existe una 
relación inversa significativa entre la diferencia de presiones parciales de CO2 
(mar-atmósfera) y la concentración de Chl-a (Schloss et al., 2007; Bianchi et 
al., 2009), evidenciando el rol crucial de la fotosíntesis en la regulación de los 
flujos de CO2 en estas aguas.  Por otro lado, al norte del MP, en la región 





promedio, los flujos de CO2 (FCO2) son de emisión hacia la atmósfera (Ito et 
al., 2005, 2016; Lencina-Avila et al., 2016).  Esta región presenta alta 
variabilidad asociada a procesos de mesoescala, surgencia y a la descarga de 
las aguas del Río de la Plata (Padin et al., 2010; Ito et al., 2016).  Padin et al. 
(2010) observaron que en la Confluencia Brasil-Malvinas existe un fuerte 
sumidero de CO2 para el mes de noviembre, con un valor para el flujo medio 
de -5.4 mol·m–2.año–1. 
Enfocados al estudio de acidificación oceánica y la captura de carbono 
antropogénico (Cant), son escasos los trabajos realizados para la región de 
estudio. Algunos de ellos corresponden a estudios de mayor escala, que 
incluyen por ejemplo a todo el Océano Atlántico (e.g. Vázquez-Rodríguez et al., 
2009; Ríos et al., 2010, 2015; Velo et al., 2010).  Particularmente para el 
Atlántico Sudoccidental son 2 los trabajos hallados, Orselli et al. (2018) 
estiman el Cant en la región del FT y Carvalho-Borges et al. (2018) lo hacen 
para la región del talud de plataforma subtropical de Brasil.  En esta tesis se 
presentan por primera vez las estimaciones de carbono de origen antrópico 
para el mar patagónico.  
 
5. Hipótesis y objetivos  
Teniendo en cuenta la relevancia del CO2 a nivel global y regional, los 
antecedentes y las características oceanográficas y biológicas de la región de 
estudio, se proponen para el presente trabajo de tesis doctoral las siguientes 
hipótesis: 
(H1) La región al Norte de 47°S del Mar Patagónico es más eficiente en la 
captura de CO2 atmosférico que la región austral debido a la mayor duración 
de los florecimientos y la existencia de un frente de plataforma media.  
(H2) En el Atlántico Sudoccidental la bomba biológica es mucho más 
importante que la bomba física en cuanto a la dinámica del sistema de los 
carbonatos. 
(H3) El cambio climático no tendrá impactos negativos verificables (p. ej 
disminución de la captura de CO2, menor producción primaria) en los 






Para responder a estas hipótesis plantemos como objetivos generales: 
1. Cuantificar y analizar las variaciones estacionales y espaciales de la 
interacción mar-atmósfera de CO2 (Capítulos 1 y 5). 
2. Estudiar la variabilidad e identificar procesos dominantes en la AT y 
CT, y otros parámetros relevantes del sistema de carbono marino 
obtenidos a partir de mediciones in-situ, en la plataforma del Atlántico 
Sudoccidental y áreas oceánicas adyacentes (Capítulo 2). 
3. Estudiar las contribuciones de los procesos físicos y biológicos en la 
variabilidad del sistema de los carbonatos (Capítulos 1 y 2). 
4. En el contexto de la acidificación marina, establecer el escenario actual 
del pH y los estados de saturación de aragonita y calcita (Capítulo 3). 
5. Estimar el carbono antropogénico en el océano profundo para las 
regiones de la Corriente de Brasil (34.5°S), Corriente de Malvinas y para 
las aguas de plataforma mediante la utilización de diferentes métodos 
existentes en la literatura (Capítulo 4). 
 
6. Organización de la tesis 
La estructura de la tesis consta de 3 partes principales: Introducción 
general (esta sección), Datos y Métodos, y Resultados.  En la sección Datos y 
Métodos se encuentran detallados todos los datos y las metodologías aplicadas 
para realizar este trabajo de tesis.  La sección resultados, a su vez, está 
organizada en 5 capítulos.  Cada capítulo trata de un tópico diferente pero 
todos ligados a la temática del sistema de los carbonatos. Poseen su propia 
estructura interna, con introducción y discusión, escritos de manera tal que 
cada capítulo puede ser leído en forma independiente al resto de los capítulos. 
En el final de la tesis se incluyen las principales conclusiones obtenidas a lo 
largo de cada uno de los capítulos y perspectivas de trabajo futuro.  La 
producción científica proveniente de esta tesis se detalla en el Apéndice C. 
 
 




Datos y Métodos 
En esta sección se presentan los datos que fueron utilizados para realizar el 
presente trabajo de tesis. Se detallan los métodos de adquisición y medición de 
los mismos y los métodos utilizados para analizarlos. 
1. Muestreo de datos in-situ 
1.1 Campañas oceanográficas 
El muestreo de los datos in-situ utilizados para el estudio del Mar 
Patagónico se realizó en el marco de los programas de cooperación Francia-
Argentina: “Cooperación entre ARGentina y Francia para el estudio del Océano 
Atlántico Austral” (ARGAU) y, en el marco de un programa de Naciones 
Unidas, un proyecto competitivo (BB12) financiado por “Global Environment 
Facility”, de ahora en mas denominado GEF (Tabla 1, Figura 1). 
Las campañas ARGAU se realizaron desde Buenos Aires hasta el mar de 
Weddell a bordo del “Rompehielos Almirante Irízar” (RHAI), entre los años 
2000 y 2005. En estas campañas se realizó un muestreo continuo y 
automatizado de temperatura superficial del mar (TSM), salinidad superficial 
del mar (SSM), presión parcial de CO2 (pCO2) atmosférico y del mar en 
superficie, fluorescencia, presión atmosférica, humedad relativa, velocidad y 
dirección del viento, temperatura del aire e irradiancia en el espectro visible. 
Adicionalmente se realizaron muestreos discretos, cada tres horas 
aproximadamente, de los que se obtuvieron mediciones de oxígeno disuelto 
(O2) y concentración de clorofila a (Chl-a), entre otras variables.  A partir de la 
campaña ARGAU 2 (año 2002) se determinaron además la alcalinidad total 
(AT) y el carbono inorgánico disuelto o carbono total (CID o CT). 
En el marco del proyecto GEF, se realizaron 3 campañas (GEF1, GEF2 y 
GEF3), entre octubre de 2005 y septiembre de 2006, a bordo del buque 
oceanográfico “ARA Puerto Deseado” (BOPD). La región de muestreo fue el MP. 
En estas campañas se determinaron todas las variables mencionadas para 
ARGAU y se realizaron estaciones CTD (Charo y Piola, 2014). En las mismas 
se obtuvieron mediciones de O2, Chl-a, nutrientes, AT y CT.  
 
 





Figura 1: Ubicación de los datos muestreados durante las campañas ARGAU (2000 – 








Tabla 1: Transectas realizadas durante las campañas ARCAU y GEF en el Mar 
Patagónico. 
Campañas Fechas 
ARGAU-0 T0 24 - 25 Marzo 2000 
ARGAU-0 T1 27 - 30 Marzo 2000 
ARGAU-0 T3 11 – 12 Mayo 2000 
ARGAU-1 T3 24 – 27 Enero 2001 
ARGAU-1 T4 19 – 21 Febrero 2001 
ARGAU-1 T8 5 – 8 Abril 2001 
ARGAU-1i 8 – 15 Agosto 2001 
ARGAU-2 T1 31 Enero a 2 Febrero 2002 
ARGAU-2 T6 23 – 27 Marzo 2002 
ARGAU-2 T7 10 – 13 Abril 2002 
ARGAU-2 T10 3 – 5 Mayo 2002 
ARGAU-3 T1 7 – 10 Febrero 2003 
ARGAU-3 T10 15 – 18 Mayo 2003 
ARGAU-4 T7 27 Febrero a 1 Marzo 2004 
ARGAU-4 T8 13 – 16 Marzo 2004 
ARGAU-4 T11 14 – 18 Abril 2004 
ARGAU-5 T1 25 – 28 Diciembre 2004 
ARGAU-5 T9 9 – 12 Abril 2005 
GEF 1 9 – 28 Octubre 2005 
GEF 2 10 Marzo a 01 Abril 2006 
GEF 3 7 – 25 Septiembre 2006 
 
Para la región del Sur de la plataforma de Brasil, área común de pesca 
Argentina-Uruguaya y océano abierto adyacente, se utilizaron datos in-situ 
muestreados durante las campañas realizadas en el marco de la iniciativa 
conocida como South Atlantic Meridional Overturning Circulation (SAMOC) y de 
Subtropical Shelf Front (STSF), ver Tabla 2 y Figura 2. 
El objetivo del proyecto SAMOC es observar el transporte meridional de 
masa a través de 34.5°S en el Océano Atlántico Sur 
(http://www.aoml.noaa.gov/phod/SAMOC_international/).  El proyecto es 
liderado por investigadores del National Oceanic and Atmospheric 
Administration (NOAA), del Servicio de Hidrografía Naval (SHN) y de las 
Universidades de Sao Pablo (USP, Brasil) y Federal de Rio Grande do sul 
(FURG, Brasil).  Para este trabajo de tesis solo se utilizan los datos 
muestreados entre 2009 y 2014, a bordo del  buque oceanográfico ARA Puerto 
Deseado (Tabla 2). En dichas campañas se obtuvieron medidas de AT y CT, 
además de otros parámetros oceanográficos.  
La campaña STSF, realizada en octubre de 2013, fue la principal actividad 
de campo asociada al proyecto denominado Export of shelf waters along the 




Subtropical Shelf Front: A one way ticket? (o Exportación de aguas de la 
plataforma continental a lo largo del Frente Subtropical de Plataforma: Un 
boleto de ida?, http://sacc.coas.oregonstate.edu/~sacc/index.php), financiado 
por el Instituto Inter-Americano para la Investigación del Cambio Global (IAI). 
En ella se realizaron 51 estaciones oceanográficas (CTD y roseta), en las cuales 
se tomaron muestras de AT, CT, O2, Chl-a y nutrientes.  
 
Tabla 2: Transectas realizadas durante las campañas SAMOC y STSF en el sur de la 
plataforma de Brasil, Uruguay y Argentina al norte de 38°S, y océano abierto 
adyacente. 
Campañas Fechas 
SAMOC 2 Agosto 2009 
SAMOC 3 Julio 2010 
SAMOC 5 Julio 2011 
SAMOC 7 Julio 2012 
SAMOC 10 Octubre 2014 
STSF Octubre 2013 
 
 
Figura 2: Ubicación de los datos muestreados durante las campañas SAMOC (2009 – 
2014, negro) y STSF (2013, rojo). 
 
1.2 Adquisición y determinación de pCO2, AT y CT 
La pCO2 superficial (del mar y del aire), junto con otras variables asociadas, 
fueron determinadas con un sistema integrado que permite el relevamiento 
continuo y automatizado de las mismas (Figura 3). El desarrollo y la 
construcción de este dispositivo fue realizado íntegramente en el “Laboratoire 




de Biogeochimie et Chimie Marines” de la Universidad “Pierre et Marie Curie” de 
París, actualmente “Laboratoirie d’ Océanographie et du Climat” (LOCEAN).  El 
equipamiento de medición consiste en un sistema de flujo equilibrado 
montado con un analizador infrarrojo (IR) Siemens Ultramat 5F.  Este sistema 
se alimenta mediante un flujo de agua de mar constante, que es bombeado 
desde una toma ubicada en el casco del buque (a 9 m de profundidad en el 
RHAI y a 3.5 m en el BOPD). La medición de pCO2 en superficie se realiza de 
manera indirecta utilizando una celda de intercambio líquido/gaseoso. Para 
realizar las correcciones correspondientes y establecer la pCO2 in-situ (Copin-
Montegut, 1988), la celda de intercambio dispone de un termómetro y un 
barómetro propio.  A su vez, a fin de garantizar que la deriva del analizador IR 
sea mínima, el sistema realiza calibraciones automáticas cada seis horas con 
tres gases estándares de 270.0, 361.0 y 489.9 ppm.  Las muestras para 
evaluar la pCO2 del aire se obtienen en la proa a partir de una toma, que se 
instala allí con el propósito de evitar que las mediciones resulten sesgadas por 
las emisiones del buque.  
 
Figura 3: Diagrama del instrumental de medición de pCO2 en al aire y en el mar 
(adaptado de Poisson et al., 1993).  El aire es bombeado en la proa del barco, secado 
en una celda fría e introducido en el analizador IR, donde se mide la pCO2 del aire. 
Para medir la pCO2 en el agua de mar, se bombea agua a la celda de equilibrio, junto 
con aire a una pCO2 estándar.  El aire luego pasa a la celda fría y al analizador IR.  




El sistema utilizado para la medición de AT y CT en el agua de mar, 
mediante un método potenciométrico en celda cerrada (Berghoff et al., 2016), 
consiste en un equipo integrado, desarrollado y construido en el actual 
LOCEAN.  El equipo realiza la titulación potenciométrica de las especies 
mayores del sistema ácido-base del agua de mar, mediante un dispensador 
(bureta) automatizado de alta precisión y una celda potenciométrica cerrada a 
la atmósfera. La celda contiene 2 electrodos, uno de medición y otro de 
referencia, ambos conectados a un peachímetro (Figura 4), se encuentra 
termostatizada y la temperatura dentro de la misma se mide y se registra con 
un termómetro de platino. Durante el proceso de titulación se coloca en la 
celda una alícuota de volumen conocido de agua de mar y se adicionan 
sucesivamente pequeños volúmenes de una solución de ácido clorhídrico (HCl) 
0,1N. El avance de la titulación se monitorea registrando el cambio en la f.e.m. 
generado con cada adición de HCl. La titulación finaliza una vez que se ha 
añadido 5 mL de HCl.  
 
 
Figura 4: Izquierda: vista general del sistema de titulación potenciométrica en celda 
cerrada. Derecha: detalle de la celda de titulación. Extraído de Berghoff et al., (2016). 
 
Durante el desarrollo de la titulación, el instrumento mide la diferencia de 
potencial de la solución contenida en la celda después de cada agregado de 
ácido, utilizando para ello un electrodo Calomel combinado (Ag-AgCl pHG201-
7) y un electrodo de referencia (REF 201). Se genera una curva de potencial en 
función del volumen a partir del cual se obtienen los valores de AT y CT 




mediante un análisis de mínimos cuadrados no lineal. En este análisis se 
ajusta toda la curva de titulación con una curva de titulación teórica basada 
en lo que ocurre en la solución durante la titulación (Dickson, 1981; Dickson 
and Goyet, 1994; Anderson et al., 1999). Define un vector de residuales a 
partir de las ecuaciones de balance de masa que describen la concentración 
total de H+ relativa al punto de equivalencia de la alcalinidad total y luego se 
aplica un algoritmo de minimización de la suma de cuadrados de los 
residuales por el procedimiento no lineal de Levenberg-Marquardt (Elzhov et 
al., 2016). De este modo se estiman los 4 parámetros que permiten hallar la 
AT y el CT: E°, AT, CT y K1 (Dickson et al., 2007).  La precisión de las medidas 
de AT y CT se determina mediante la medición de los Materiales de Referencia 
Certificados (CRM), provistos por el Dr. A. Dickson 
(https://www.nodc.noaa.gov/ocads/oceans/Dickson_CRM). Basado en el 
análisis de los CRM se estima una precisión de alrededor del 3%. 
 
1.3 Adquisición y determinación de parámetros biogeoquímicos de 
interés: O2, Chl-a y nutrientes. 
Durante las campañas ARGAU, las muestras para la determinación del 
oxígeno disuelto se tomaron solo en superficie cada 3 horas, mientras que en 
las campañas GEF, SAMOC y STSF el muestreo se realizo en las estaciones 
CTD, en distintos niveles de la vertical.  En todos los casos, la determinación 
del oxígeno disuelto se realizo a bordo siguiendo el método de Winkler 
modificado por Carpenter (1965), la cual consiste en una técnica de titulación 
amperométrica. 
Las concentraciones de Chl-a, en las campañas ARGAU, se determinaron a 
partir de muestras de 1.5 a 2 litros, colectadas de la misma toma de agua del 
sistema pCO2. Las muestras fueron filtradas con filtros GF/F y almacenadas 
en la oscuridad a -20° C, su análisis se realizo luego de 2 a 3 meses después 
de cada campaña, previa adición de 8 ml de 90% de acetona. El material 
extraído fue leído en un espectrofotómetro Beckman DU 650. Los cálculos de 
las concentraciones de pigmentos se realizaron de acuerdo a Strickland y 
Parsons (1972). 
Durante las tres campañas GEF, las muestras de Chl-a fueron tomadas de 
superficie con un balde en cada estación CTD y aproximadamente cada dos 




horas, tomando la muestra a través del sistema de flujo. Las muestras se 
filtraron sobre filtros GF/F, y se mantuvieron en nitrógeno líquido (-196º C) a 
bordo y en ultra congelamiento (-84º C) en el laboratorio. El análisis siguió el 
método fluorométrico de Holm-Hansen et al. (1965) con algunas 
modificaciones (Lutz et al., 2007). El material extraído se hizo en 100% de 
metanol y fueron leídos con un espectrofluorómetro Perkin Elmer LS3. 
Las concentraciones de nitrato, nitrito, fosfato y silicato, en las estaciones 
CTD ubicadas entre 47 y 55°S de las campañas GEF, se midieron en el Centro 
Nacional Patagónico (CENPAT), usando un analizador de nutrientes 
automático marca Skalar (Sabatini et al., 2012). 
Al momento de realizar la tesis no se contaba con datos de nutrientes in 
situ para la región de al norte de 38°S (Figura 2).  Por lo tanto, para esta región 
se utilizaron datos históricos de nutrientes, obtenidos de la base de datos US 
NODC World Ocean Database 2013 (WOD13, sección 2).  Los datos de 
nutrientes disponibles en la base NODC para dicha región corresponden a una 
campaña realizada como parte del proyecto WOCE, durante el año 1994 a 
bordo del buque R/V Maurice Ewing.  
 
2. Datos históricos hidrográficos 
Para calcular el Parámetro de Simpson (Capítulo 1) y realizar la 
climatología de la SSM en el Mar Patagónico (Capítulo 2), se utilizaron datos 
hidrográficos de las bases de datos históricos WOD13 
(https://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOD/, Boyer et al., 2013) y de la Base 
Regional de Datos Oceanográficos (BaRDO: 
http://www.inidep.edu.ar/oceanografia/).  Los datos corresponden al periodo 
1911 – 2010 y cubren la región comprendida entre 37 y 55°S, desde la costa 
hasta 55°O, y cuenta con ~10,000 estaciones hidrográficas (Figura 5).  
 





Figura 5: Posición de estaciones hidrográficas extraídas de las bases de datos WOD13 
y BaRDO. 
 
3. Base de datos SOCAT 
Para calcular el ∆pCO2 en todo el Océano Atlántico Sur (Capítulo 5) se 
utilizaron los datos de pCO2 del mar y de la atmósfera de la base de datos 
SOCATv4 (http://www.socat.info/, Bakker et al., 2016). Se utilizaron datos de 
la región delimitada entre -70 y 25° de longitud y -65 a 0° de latitud, con un 
total de 3.087.840 datos para el periodo 1963-2015 (Figura 6). La base SOCAT 
v4 provee datos de fugacidad del CO2 en el agua de mar (fCO2) y fracción molar 
de CO2 en el aire (xCO2), además de otros parámetros tales como temperatura, 
salinidad, presión atmosférica, entre otros.  
Las medidas de fCO2 fueron convertidas a presión parcial de CO2 (pCO2oce) 
mediante la expresión de Körtzinger et al. (1999):   
                         




     (1) 




En donde      es la presión atmosférica, R es la constante de los gases, T es 
la temperatura absoluta, B y δ son coeficientes virales (Weiss, 1974):  
                                                          (2) 
                    (3) 
 
 
Figura 6: Datos de pCO2 disponibles para el Atlántico Sur en la base SOCAT v4. 
 
Las pCO2 de la atmósfera se obtienen a partir de la xCO2 mediante la 
ecuación (4), donde PH2O es la presión de vapor de agua mar determinado 
según las indicaciones de Dickson et al. (2007).  
                            (4) 
                                                    
       (5) 
PH2O(agua pura) es la presión de vapor del agua pura y se obtiene a partir de 
la ecuación (6).  
   
               
    
   
 
 
        
  
          (6) 
En donde Ek es el polinomio de Chebyshev de grado k (Ambrose y Lawrenson, 
1972) y utiliza los coeficientes detallados en la Tabla 3. 




El coeficiente osmótico del agua de mar  se determina según la expresión 
obtenida en Millero (1979) (ec. 7) y la molinidad total de las especies disueltas 
(    ), para el agua de mar se obtiene de la ec. 8. 
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      (8) 
 
Tabla 3: Coeficientes del polinomio de Chebyshev. 
                                         
                                             
                                           
 
En la Figura 7a puede observarse que no hay diferencias significativas entre 
la pCO2 del mar y la fugacidad del gas, siendo la diferencia media entre ambas 
de 1.3 atm. Mientras que la relación entre la pCO2 de la atmósfera y la xCO2 




Figura 7: a) pCO2 del mar determinada según la ecuación (1) versus la fCO2 del 
océano y b) pCO2 de la atmósfera versus la fracción molar de CO2 en el aire (xCO2), 
ambos para el Océano Atlántico Sur. 
 
4. Base de datos GLODAP 
Para la obtención de datos históricos de AT y CT se utilizó la base de datos 
GLobal Ocean Data Analysis Project (GLODAP) versión 2 (Key et al., 2015; 
a) b) 




Olsen et al., 2016).  GLODAPv2 incluye datos de aproximadamente un millón 
de muestras individuales de agua de mar tomadas en ~800 cruceros entre los 
años 1972 – 2013. Los datos son sometidos a un extenso control de calidad y 
posterior calibración.  Los datos de GLODAPv2 son de libre acceso y están 
disponibles en la web: 
http://cdiac.ornl.gov/ftp/oceans/GLODAPv2/Data_Products/. 
Para el presente trabajo de tesis utilizamos los datos correspondientes a la 
región del Océano Atlántico Sudoccidental (Figura 8), que consta de ~2400 
datos para el periodo 1972 - 2013. 
 
 
Figura 8: Ubicación de los datos históricos de AT y CT extraídos de la base 
GLODAPv2. 
 
5. Productos satelitales 
En diversas partes de la tesis se utilizaron distintos productos satelitales. 
En el Capítulo 3 se presentan dos composiciones de TSM, las mismas son 
productos de MODIS-Aqua, 4m, L3 v2014, promedios de 8 días con 
resolución espacial de 4km. Estos productos están disponibles en 
https://opendap.jpl.nasa.gov/opendap/. Además, también en el Capítulo 3, 
se hizo uso del producto satelital de Chl-a y Calcita, ambos son productos L3 
de MODIS-Aqua y están disponibles en el sitio web de Ocean Color 




(https://oceancolor.gsfc.nasa.gov/ ). El producto Calcita, que representa el 
carbonato de calcio suspendido en el mar, se obtiene a partir de las imágenes 
de color del mar mediante los algoritmos de Balch et al. (2005) y Gordon et al. 
(2001). Se utilizaron promedios mensuales con resolución espacial de 9 km 
para el mismo tiempo de muestreo de cada región estudiada en esta tesis. Y 
también se utilizaron promedios de 8 días con resolución espacial de 4 km, 
para los periodos de interés que se detallan en el Capítulo 3.  
En el Capítulo 5 se presenta la climatología de TSM, obtenida a partir de la 
información satelital de MODIS-Aqua 4m de noche, L3 v2014, para el periodo 




6.1 Parámetro de Simpson 
El parámetro de Simpson () es una medida de la energía requerida para 









           (9) 
Donde g es la aceleración gravitacional, h la profundidad de la columna de 
agua,  es la densidad del agua de mar, y 0 es la densidad media de la 
columna de agua. De esta manera,  proporciona una medida cuantitativa 
simple de la estratificación vertical que permite diferenciar a las aguas 
mezcladas de las estratificadas de la plataforma.  
Para determinar el parámetro de Simpson se utilizaron datos de CTD de la 
base de datos históricos (Sección 2), para el periodo del verano austral 
(diciembre a marzo).  Se cuenta con un total de 3163 estaciones hidrográficas 
entre los años 1926 y 2010 (Figura 9).  Si bien existen varios trabajos en los 
cuales se determina el grado de estratificación mediante el parámetro de 
Simpson en el Mar Patagónico (p. ej. Sabatini et al., 2000, 2004 y 2012; 
Bianchi et al., 2005, entre otros), en este trabajo de tesis se vuelve a estimar 
c utilizando una actualización significativa del conjunto de datos.  





Figura 9: Datos históricos de las bases WOD13 y BaRDO para el periodo de verano 
entre los años 1926 - 2010. 
 
6.2 Efecto Biológicos y Térmicos 
Para determinar la importancia relativa de los efectos biológicos y térmicos 
(EB y ET) en la variabilidad de la pCO2 del mar (Capítulo 1), se aplicó la 
metodología propuesta por Takahashi et al. (2002).  Para remover el efecto de 
la temperatura sobre la pCO2, los valores de la pCO2 son normalizados a la 
temperatura media anual del agua de mar de la región de estudio (ec. 10). 
Cuando se elimina el efecto de la temperatura, las variaciones restantes en 
pCO2 se deben a EB, que incluye los efectos de la utilización biológica neta del 
CO2 y otros procesos, incluyendo el transporte vertical y lateral y el 
intercambio de aire y mar entre el CO2. 
                              
                       (10) 
donde T es la temperatura en °C, y los subíndices “medio” y “obs” indican los 
valores promedio anual y observado, respectivamente. El efecto de la 
temperatura en pCO2 (ln pCO2/SST= 0.0423°C-1) se determinó basándose 




en el análisis de las aguas superficiales del Atlántico Norte (Takahashi et al., 
1993), que es casi independiente de la temperatura y de la composición 
química del agua de mar. 
El efecto de los cambios de temperatura en la pCO2 puede ser computado 
como una perturbación de la pCO2 media anual con las diferencias entre las 
temperaturas observadas y la media anual. Los valores de la pCO2 para las 
temperaturas observadas pueden ser calculados usando la ecuación 11. 
                              
                        (11) 
 
6.3 Calculo de los flujos de CO2 
Los flujos netos de CO2 entre el mar y el aire (FCO2) se estiman utilizando la 
siguiente relación: 
                    (12) 
En donde kw es la velocidad de transferencia gaseosa, ks es el coeficiente de 
solubilidad del CO2 en agua de mar, y ∆pCO2 es la diferencia entre las 
presiones parciales de CO2 del mar y del aire (                ).   
6.3.1 Coeficiente de solubilidad (ks) 
ks fue calculado acorde a las expresiones desarrolladas y adaptadas por 
Copin-Monte gut (1996) a partir de las parametrizaciones de Weiss (1974) y 
Weiss y Price (1980). 
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donde A1= -142.1068, A2= 218.2968, A3= 90.9241. A4= -1.47696, B1= 
0.025695, B2= -0.025225 y B3= 0.0049867. xCO2 es la fracción molar de CO2 
en el aire seco en condiciones normales de presión y temperatura.  Para el 
periodo analizado, en promedio global xCO2 = 368 x 10-6 atm. T es la 
temperatura absoluta, S la salinidad, Patm es la presión atmosférica (en atm), B 




y  son los coeficientes virales (ec. 2 y 3) y pH2O es la presión parcial de vapor 
de agua (en atm). 
6.3.2 Coeficiente de velocidad de transferencia gaseosa (kw) 
Para estimar el coeficiente kw se opto por utilizar la parametrización 
propuesta por Wanninkhof (2014). Esta parametrización es una actualización 
del método de Wanninkhof (1992):  
           
   
  
   
 
    
     (17) 
Sc es el número de Schmidt, definido como la viscosidad cinemática del 
agua dividida el coeficiente de difusión del gas. U es la intensidad del viento a 
10 metros (en ms-1).  
Para el CO2 en agua de mar, Sc se calcula de la siguiente manera: 
            
                (18) 
En donde A = 2116.8, B= -136.25, C= 4.7353, D=-0.092307 y 
E=0.0007555, son constantes determinadas empíricamente por Jähne et al. 
(1987), y t es la temperatura en °C. 
De acuerdo a los comentarios y recomendaciones publicadas en 
Wanninkhof (2014), la relación de la ecuación (17) es apropiada para 
determinar los flujos de CO2 tanto en escalas regionales como globales, con 
una incerteza global de 20%, utilizando el producto de vientos Cross-
Calibrated Multi-Platform (CCMP) con resolución temporal de 6 horas y 
espacial de 0.25° (Atlas et al., 2011).  Siguiendo dicha recomendación se 
utilizaron los vientos de CCMP obtenidos de Physical Oceanography 
Distributed Active Archive Center of the Jet Propulsion Laboratory (PO.DAAC, 
JPL, NASA, http://podaac.jpl.nasa.gov/DATA_CATALOG/). 
 
6.4 Porcentajes de saturación de pCO2 y O2 
El %Sat pCO2 se calcula según la siguiente ecuación: 
           
       
        
              (19)




El %Sat O2 se determinó según las expresiones algorítmicas de Benson y 
Krause (1984), a partir del oxígeno disuelto (en µmolkg-1), la temperatura (en 
Kelvin) y la salinidad (ec. 20 y 21).  Las constantes Ai (i entre 0 y 4) y Bj (j entre 
0 y 2) de la ecuación (21) se definen en la Tabla 4. Notar que el parámetro C 
representa al oxigeno de saturación. 
        
   
 
           (20) 


















     (21) 
 
Tabla 4: Constantes Ai (i= 0 a 4) y Bj (j = 0 a 2) determinadas experimentalmente en 
Benson y Krause (1984) para estimar el oxígeno de saturación. 
A0 = -135.2996 B0 = 0.020573 
A1 = 1.572288 x 105 B1 = -12.142 
A2 = -6.637149 x 107 B2 = 2.3631 x 103 
A3 = 1.243678 x 1010  
A4 = -8.621061 x 1011  
 
6.5 Capa de mezcla 
Para determinar la profundidad de la capa de mezcla (PCM) se utilizaron los 
datos disponibles de CTD (ver sección 1.1).  Se definió a la PCM como aquella 
profundidad en la que ocurre el máximo gradiente de densidad, utilizando 
como criterio que dicho gradiente sea mayor a 0.03kgm-3 (ec. 22).  Aquellos 
perfiles no cumplen la condición son considerados perfiles homogéneos y que 
por lo tanto, no presentan estratificación. 
    
  
  
                                   
  
  
     (22) 
 
6.6 Carácter no conservativo de un elemento 
La técnica más sencilla para establecer el comportamiento no conservativo 
de un elemento, o de una de sus especies químicas, es comparar su 
concentración con la de un trazador conservativo. Normalmente se utiliza a la 
salinidad como el trazador conservativo porque es una medida estándar 
realizada en la mayoría de las muestras de agua de mar. Hay que tener en 




cuenta que este tipo de comparación solo proporciona información sobre el 
resultado neto de las reacciones químicas.   
La Figura 10 ilustra 2 casos de comportamiento no conservativo. La 
relación de la Figura 10b se observa generalmente para los solutos con fuentes 
terrestres, tales como las que se liberan en el agua del río como resultado de la 
meteorización química y la contaminación. Algunos de estos solutos presentan 
una adición neta en los estuarios, por lo que sus concentraciones se 
encuentran por encima de la línea de mezcla conservativa. 
Por otro lado, aunque la mayoría de los iones tienen inputs terrestres de la 
meteorización química, sus tiempos lentos de eliminación química en el 
océano hacen que sus concentraciones de agua de mar sean mayores que sus 
concentraciones fluviales. Por lo tanto, el grafico de la mezcla conservativa 
toma la forma general que se muestra en la Figura 10a. 
 
 
Figura 10: Diagramas ilustrativos para analizar el comportamiento no conservativo de 
un elemento (Extraído de Libes, 2009). 
 
6.7 Modelo de mezcla 
Basado en el trabajo de Tomczak (1981), quien desarrollo un análisis de 
masas de agua a partir de triángulos de mezcla, Pérez et al. (1998) 
desarrollaron una metodología que permite estimar la contribución de las 
masas de agua a una determinada variable biogeoquímica (ej. CT, AT, O2, etc.). 
En dicho método se definen un conjunto de puntos característicos de cada 




masa de agua de un diagrama T-S (“end-members”), para determinar la 
variabilidad termohalina debida a la mezcla física en parámetros 
biogeoquímicos. 
 Según la metodología propuesta, la contribución de las masas de agua 
(Mk,i) para cada muestra ‘i’ puede ser computado resolviendo el sistema de 
ecuaciones lineales (23) a (25), en donde ‘k’ es cada miembro final.  Por 
ejemplo, para el caso de estudio del Mar Patagónico, presentado en el Capítulo 
2 de esta tesis,  se consideran 3 masas de agua (ACM, ASAP y AEM), por lo 
que k = 1, 2 y 3.  Sk y k corresponden a los puntos seleccionados que 
caracterizan a cada masa de agua. 
             (23) 
                 (24) 
                 (25) 
Una vez obtenida la matriz Mk,i (para cada uno de los datos), la 
concentración esperada para alguna variable C, se determina según la 
ecuación (26), en donde Ck es el valor de la variable C en el punto seleccionado 
como característico de cada masa de agua.  
                (26) 
 
6.8 Estimación de parámetros del sistema de los carbonatos: CO2SYS 
A fin de determinar los distintos parámetros del sistema de los carbonatos, 
se utiliza el software CO2SYS versión MATLAB_v1.1 (http://cdiac.ess-
dive.lbl.gov/ftp/co2sys/CO2SYS_calc_MATLAB_v1.1/, vanHeuven et al., 
2011).  La versión de CO2SYS en MATLAB está basada en la versión original 
de CO2SYS para DOS escrita por Lewis y Wallace (1998). 
El programa CO2SYS realiza cálculos relacionados con los parámetros del 
sistema de carbono en agua de mar y agua dulce. El programa utiliza dos de 
los cuatro parámetros medibles del sistema de los carbonatos (AT, CT, pH y 
pCO2) con un conjunto de condiciones de entrada (temperatura y presión) y un 
conjunto de condiciones de salida elegidas por el usuario, para calcular los 
otros dos parámetros y otros parámetros de interés (p. ej., factor de Revelle).  




El programa CO2SYS está diseñado para el modo de entrada única o el 
modo de entrada por lotes, y permite una variedad de opciones, incluida la 
elección de 14 formulaciones para K1 y K2, 4 para KSO4 y la elección de 
cuatro escalas de pH (libre, total, agua de mar o NBS).  
En el presente trabajo de tesis se utilizaron las constantes de disociación K1 
y K2 de Mehrbach et al. (1973) actualizada por Dickson y Millero (1987), KSO4 
de Dickson (1990), BT de Uppström (1974) y escala de pH Total Scale. Como 
parámetros de entrada se emplearon datos de AT y CT. De esta manera, 
mediante el CO2SYS se obtuvieron pH, pCO2, factor de Revelle (Rf), Ca, y Ar.  
 
6.9 Análisis multiparamétrico 
Para comprender cuales son los factores que dominan sobre la variabilidad 
del pH (Capítulo 3, Sección 3.1.2), se aplica un método multiparamétrico 
acorde al trabajo Rérolle et al. (2016).  Consiste en la aplicación de un método 
de regresión lineal múltiple (p. ej. Stepwise), utilizando parámetros 
estandarizados (centrados en 0 y con varianza escalada en 1): 
     
        
  
     (27) 
En donde P es el parámetro considerado (e.g. pH, T, S), Pmedio su valor medio y 
P el desvío estándar del parámetro P.  Con los parámetros estandarizados, la 
construcción multilineal, en el caso del pH, resulta:  
                                                             (28) 
En donde los xi son los coeficientes de regresión asociados a cada parámetro. 
A partir de estos coeficientes se determina el factor de influencia de cada 
parámetro en la variabilidad del pH:   
                               
  
    
    (29) 
En donde RMSE es el error cuadrático medio de la regresión multilineal. 
 
6.10 Estimación del Carbono Antropogénico y nivel de acidificación 
Para estimar la concentración de carbono antropogénico (Cant) se aplicaron 
2 métodos: TrOCA y    
 .  Dichos métodos fueron seleccionados teniendo en 
cuenta la disponibilidad de los datos. Debe aclararse que, dado que la capa 




superficial del mar están sujetos a grandes variaciones espaciales y 
estacionales (Goyet et al., 2000), los datos utilizados en esta sección para 
determinar el Cant corresponden a los que se encuentran por debajo de la 
capa de mezcla.  Los resultados de estas estimaciones serán discutidos en el 
Capítulo 4. 
El método TrOCA está basado en el trazador semi-conservativo obtenido de 
la combinación de oxígeno disuelto, CT y AT. El mismo fue definido por 
Touratier y Goyet (2004) y posteriormente mejorado por Touratier et al. (2007). 
El Cant se estima mediante la diferencia del trazador actual (TrOCA, ec. 30) y 
el pre-industrial (TrOCA0, ec. 31). 
                        (30) 
        
      
 
   
 
      (31) 
     
            
 
      (32) 
Los coeficientes a, b, c y d fueron determinados en Touratier et al. (2007) en 
base a trazadores Δ14C y CFC de la base de datos GLODAP, obteniendo los 
siguientes valores: 
                 
                 
                       
                    
La incertidumbre asociada al cálculo de Cant es de ± 6.2molkg-1 
(Touratier et al., 2007).  TrOCA es el método más sencillo para determinar el 
Cant, ya que solo requiere conocer O2, CT, AT y la temperatura potencial (). 
El segundo método, denominado    
 , fue desarrollado por Vázquez-
Rodríguez et al. (2009).  Este método es una actualización del método clásico 
de Gruber et al. (1996), consiste en una técnica de retrocálculo y se basa en la 
estimación del carbono preformado (  
 ), es decir, el CT existente al momento 
de la formación de cada masa de agua.  
Vázquez-Rodríguez et al. (2009) proponen la expresión (33) como la forma 
mediante la cual se determina el Cant: 
      
         
 
         
       
         (33) 




En donde    es un trazador cuasi-conservativo (ec. 34),       es el término 
de desequilibrio de CO2 entre el mar y la atmósfera (ec. 35),     
    es el término 
de saturación de Cant referenciado a                  (ec. 36),  es un factor 
de proporcionalidad considerado constante,  Vázquez-Rodríguez et al. (2009) 
obtienen un valor de             para el Océano Atlántico.  
      
      
 
     (34) 
    
  es el CT inicial de cualquier masa de agua en la época preindustrial, 
puede ser estimado a partir de AT, la presión del vapor de agua y del pCO2 del 
aire preindustrial (Pérez et al., 2002). 
     
       
   
  
                    
    (35) 
Rc es la tasa der Redfield entre el oxígeno y el carbono, PAT es la 
alcalinidad potencial (               ), AOU es la utilización aparente de 
oxigeno.  El término     
  se calcula como función de xCO2, AT0, S y  (Pérez et 
al., 2002). En todos los casos el superíndice “0” hace referencia a la cantidad 
preformada.  
    
     
 
  
               (36) 
Para poder utilizar el método    
  es necesario contar con información de , 
salinidad, oxigeno disuelto, silicatos, nitratos, fosfatos, CT y AT.  
 A partir de los valores estimados de Cant es posible inferir el nivel de 
acidificación ΔpH (Goyet et al., 2009; Kerr et al., 2017; Orselli et al., 2018), el 
cual representa la diferencia entre el pH observado en la actualidad (pHactual) y 
el de la época pre-industrial (pHpre-industrial): 
                                 (37) 
Los cálculos de pH se realizan utilizando el CO2SYS con la configuración de 
constantes detallada en la sección 6.8. El pHactual se determina a partir de los 
valores observados de AT y CT, mientras que para determinar el pHpre-industrial se 
utiliza la AT observada (la AT no se modifica por el Cant) y el CTpre-industrial 
definido como en la ecuación (38). 
                              (38) 




Capítulo 1 : Flujo de CO2 en el Mar Patagónico 
 
Este capítulo está enfocado al estudio del intercambio mar-atmósfera de 
CO2 en el Mar Patagónico (MP).  El objetivo principal es estimar las 
contribuciones térmicas y biológicas en la presión parcial de CO2 en el agua de 
mar (pCO2) y el flujo resultante de CO2 (FCO2), considerando una subdivisión 
regional que aporta nuevos conocimientos sobre los procesos que controlan a 
los FCO2 en el MP.  El capítulo se basa en el artículo de investigación 
publicado en la revista internacional Continental Shelf Research (Kahl et al., 
2017, http://dx.doi.org/10.1016/j.csr.2017.05.011). La cita completa del 
artículo se encuentra en el Apéndice C. 
1. Introducción y fundamentos  
El intercambio de CO2 entre el mar y la atmósfera es controlado por las 
bombas física (o de solubilidad) y biológica (Volk y Hoffert, 1985). Estas 
producen una distribución espacial de los flujos de CO2 heterogénea. 
El MP se destaca por ser una de las regiones de plataforma más extensa y 
productiva del mundo (Lutz et al., 2010; Dogliotti et al., 2014; Song et al., 
2016).  La actividad fitoplantónica, caracterizada por altos valores de clorofila-
a (Chl-a) y de producción primaria (PP), que pueden alcanzar los 28.6 mgm-3 y 
5480 mgCm-2d-1, respectivamente (Lutz et al., 2010; Segura et al., 2013), es 
intensa en esta región.  La misma contribuye a disminuir la concentración del 
carbono inorgánico en la capa superior del mar, favoreciendo la captura de 
CO2 de la atmósfera. Tanto la concentración de Chl-a como la diferencia mar-
atmósfera de las pCO2 (ΔpCO2), experimentan cambios bruscos en las regiones 
de los frentes de marea del MP (Bianchi et al., 2009).  Estas observaciones 
sugieren que los flujos verticales de nutrientes y de CO2 asociados con los 
frentes oceánicos promueven el crecimiento del fitoplancton en el lado offshore 
de los frentes de marea y modulan el flujo de CO2 a través de la superficie del 
mar.  De este modo, se observa un vínculo entre la dinámica de la pCO2, la 
estratificación vertical, la mezcla turbulenta y la producción de fitoplancton. 
En estudios previos, utilizando los datos in-situ de pCO2 medidos durante las 
campañas ARGAU y GEF, mostraron que la zona del MP constituye uno de los 
más intensos sumideros de CO2 del océano y además se mostró una intensa 




variabilidad estacional en los flujos de CO2 (Bianchi et al., 2005, 2009). Estos 
estudios presentaron los primeros datos y el conocimiento de la variabilidad 
regional y estacional de pCO2 de la región del MP, pero quedaron abiertas las 
preguntas sobre cuáles son los mecanismos que dominan sobre los gradientes 
de pCO2 y los flujos de CO2 que se intercambian a través de la interfaz mar-
atmósfera.  En este capítulo se realizó una subdivisión del MP entre regímenes 
distintos: las aguas costeras y las de plataforma (RC y RP, respectivamente), y 
se discuten las diferencias en los flujos de CO2 de cada región.  Para separar 
las 2 regiones, se utilizó al parámetro de Simpson como límite entre RC y RP. 
El parámetro de Simpson () es una medida de la energía requerida para 
mezclar la columna de agua (Simpson, 1981).  proporciona una medida 
cuantitativa simple de la estratificación vertical que permite diferenciar a las 
aguas mezcladas (RC) de las estratificadas de la plataforma (RP) y, de esta 
manera identificar su papel en los gradientes de CO2 y en los flujos de CO2. 
Las diferencias regionales se justifican igualmente por las variaciones de 
parámetros hidrológicos y biológicos que ocurren en la columna de agua. Las 
distribuciones horizontales de la temperatura de la superficie del mar (TSM) 
en el MP indican que hay una marcada transición de temperatura y en la 
amplitud del ciclo anual de la TSM alrededor de 47°S. Varios estudios 
muestran que la amplitud del ciclo estacional de TSM disminuye de ~6 ºC a 
40ºS a ~2 ºC a 52ºS (p. ej. Podestá et al., 1991; Rivas, 2010).  En verano, la 
TSM en el norte es aproximadamente 5 °C mayor que en el sur (Kahl, 2013), 
probablemente debido al efecto combinado de la radiación solar entrante y los 
flujos de calor aire-mar (Podestá et al., 1991; Rivas, 2010). Por tal motivo, la 
estratificación de la columna de agua y la penetración de luz necesaria para 
promover la actividad biológica ocurren más temprano y terminan más tarde 
en el norte que en el sur.  Según Romero et al., (2006), en el norte del MP, el 
inicio del florecimiento del fitoplancton (‘blooms’), ocurre en el inicio de 
primavera austral (septiembre/octubre), mientras que en el sur comienzan a 
finales de la primavera hasta principios del verano (noviembre a enero).  
Asimismo, en el norte, los blooms más intensos se producen a lo largo del 
frente de plataforma media (FPM) y en el frente de talud (FT), mientras que en 
el sur las concentraciones más altas de Chl-a se encuentran en la región de 
Bahía Grande (entre 49 y 52ºS).  La diferencia entre la amplitud de la 
temperatura de la capa superior y el desfasaje en el inicio de las floraciones 
del fitoplancton, inducirían a cambios en el ΔpCO2. Todas estas observaciones 




justifican la subdivisión propuesta entre la región norte (RN) y la región  sur 
(RS) respecto a  47°. 
Por otro lado, mediciones simultáneas de concentraciones de oxígeno 
disuelto (O2) y de la pCO2 del mar pueden ayudar a identificar los procesos 
que controlan al CO2 del agua de mar (Degrandpre et al., 1997; Robinson et 
al., 1999; Bender et al., 2000; Álvarez et al., 2002).  Algunos procesos físicos 
(mezcla y advección, calentamiento y enfriamiento, intercambio gaseoso), 
biológicos (fotosíntesis, respiración) y químicos (formación y disolución de 
carbonatos, foto-oxidación) pueden contribuir a la variabilidad del pCO2 y O2 
en la zona eufótica (Degrandpre et al., 1997). En este contexto, para contribuir 
a la comprensión de los procesos que estarían afectando al CO2 en la capa 
superficial del MP, se plantea analizar las distribuciones y relaciones entre los 
porcentajes de saturación de la pCO2 (%SatpCO2) y del O2 (%Sat O2). 
Para realizar este trabajo se utilizaron los datos in-situ de pCO2, Chl-a, O2 y 
TSM, medidos durante las 5 campañas oceanográficas ARGAU y las 3 
campañas GEF en la región del MP (ver Sección 1 de Datos y Métodos).   
 
2. Resultados 
2.1 Efectos térmicos y biológicos en la pCO2 del mar 
La Figura 1.1 (a y b), muestra la variación estacional de la TSM (cruces y 
línea sólida), de la pCO2 del mar (puntos y línea punteada) para RN y RS. La 
variación estacional de la TSM en la RS es ~3°C menor que la variación 
observada en la RN. Se observa un desfasaje en la ocurrencia de la máxima 
TSM media mensual, ocurre en enero en la RN (Figura 1.1a) y en febrero en la 
RS (Figura 1.1b). La máxima pCO2 del mar ocurre en mayo para ambas 
regiones, mientras que los mínimos se observan en octubre en RN y en 
diciembre en RS. Por lo tanto, los cambios estacionales de pCO2 no están en 
fase con TSM, lo que indica que los cambios en pCO2 no están dominados por 
cambios de temperatura. 
Las medias mensuales de las pCO2 debidas al Efecto Biológico (EB) y al 
Efecto Térmico (ET), se presentan en la Figura 1.1c y d.  Debe aclararse que 
no hay datos disponibles de pCO2 para los meses junio, julio y noviembre (ver 
Tabla 1, sección Datos y Métodos).  Tanto en la RN como en la RS, la pCO2 




debida al EB en el verano austral (enero) es mínima y máxima en invierno 
(agosto), mientras que el ciclo anual del ET presenta un patrón opuesto 
(máximo en verano y mínimo en invierno). 
 
 
Figura 1.1: Ciclos anuales medios para el periodo 2000-2006 de (a y b) TSM (cruces y 
línea solida) y pCO2 del mar (puntos y línea punteada), (c y d) pCO2 debida al Efecto 
Biológico (EB, gris) y Efecto Térmico (ET, negro), las barras verticales indican la 
desviación estándar alrededor de cada media mensual. En todos los casos a la 
izquierda RN y derecha RS. 
 
La importancia relativa de EB y ET se representa por la diferencia entre sus 
amplitudes estacionales (ΔA = AET-AEB). La amplitud estacional de ET es de 137 
µatm en la RN y 97 µatm en la RS, mientras que las amplitudes del EB son 
170 µatm en la RN y 154 µatm en la RS.  Ambas regiones presentan ΔA 
negativo (-33 y -57 µatm, en NR y SR respectivamente), lo que indica que el EB 
domina la variabilidad estacional de la pCO2.  Además, en promedio, en la RN 
el EB es menos significativo que en la RS.  Esto podría deberse a la mayor 




amplitud de la TSM (~ 9 ºC frente a 6 ºC) en la RN en comparación con la RS 
(Figura 1.1 a y b). 
La distribución superficial de la diferencia de las amplitudes estacionales 
entre el ET y el EB (ΔA) se presenta en la Figura 1.2. En las regiones de 
plataforma media y exterior del MP (RP), las diferencias son en su mayoría 
negativas (EB > ET), mostrando la dominancia del EB (media ΔA = -27.7 ± 2 
µatm).  Sin embargo, en la región RC, se observan valores positivos, con un 
valor  medio de ΔA = 30 ± 5 µatm, y valores particularmente altos, entre 38 a 
41ºS, al oeste del FPM (> 70 µatm). 
 
 
Figura 1.2: Diferencia entre las cambios estacionales debidos al efecto térmico y 
biológico (ET - EB, en µatm) sobre la pCO2. Los valores negativos indican que el EB 








2.2 Variabilidad regional de los flujos de CO2 
El parámetro de Simpson, en el MP, permite analizar la variabilidad regional 
de FCO2 entre RC y RP.  Se tomó el valor critico de c = 50 Jm-3 para separar 
las aguas estratificadas ( > 50 Jm-3) de las aguas mezcladas ( < 50 Jm-3), 
asociadas con RP y RC,  respectivamente (Bianchi et al., 2005).  El contorno de 
c (Figura 1.3), coincide con la ubicación media de los frentes FM y el FPM. 
 
 
Figura 1.3: Parámetro de Simpson climatológico de verano. El contorno negro marca 
la ubicación de c = 50 Jm-3. Se indica la posición de las transectas a las cuales se 
hace referencia en la sección 2.2.3 (RN) y sección 2.2.4 (RS). 
 
Las distribuciones estacionales de FCO2 se muestran en la Figura 1.4. Las 
Tabla 1.1 y Tabla 1.2 presentan los valores medios anuales y estacionales de 
ΔpCO2 y FCO2 para las distintas sub-regiones (RC, RP, RN y RS). Los valores 
positivos y negativos de ΔpCO2 y FCO2 corresponden a fuentes y sumideros de 
CO2 atmosférico, respectivamente.  Los errores estándar de ΔpCO2 y FCO2 
oscilan entre 1 y 7 μatm y < 2 mmolm-2d-1, respectivamente (Tabla 1.1 y 








Figura 1.4: Distribuciones superficiales estacionales de los flujos de CO2 (mmolm-2d-
1) en el Mar Patagónico. La línea gruesa indica la el contorno del parámetro de 
Simpson crítico (c = 50 Jm-3) que divide a RC de RP. En el paralelo de 47°S está 
marcado el límite entre RN y RS. 
 




2.2.1 Región Costera 
En la RC, el FCO2 medio anual es de 4.9 ± 1.7 mmolm-2d-1, que conduce a 
una emisión neta anual de CO2 de 4 TgCaño-1. Durante el verano y el otoño la 
emisión de CO2 en la RC es alta (ΔpCO2 ~ 38 μatm, Tabla 1.1) y presenta una 
distribución relativamente homogénea (Figura 1.4 a y b). Por otra parte, la 
transición entre la emisión y la captura  de CO2 coincide con el parámetro 
crítico de Simpson (Figura 1.4), lo que indica la importancia de la mezcla 
vertical en el signo de FCO2.  En invierno el intercambio neto de CO2 con la 
atmósfera en la RC es bajo, con una ΔpCO2 media de 5 ± 3 μatm. Los máximos 
ΔpCO2, que alcanzan los 122 y 130 μatm, se observan cerca de la costa norte 
de la península de Valdés (~42ºS-64.5°O) en verano y en Bahía Grande (~51 a 
53 °S) en otoño, respectivamente.  En la primavera, el FCO2 medio es negativo 
(-1.0 ± 0.6 mmolm-2d-1), esta captura de CO2 se asocia a una mayor floración 
ampliamente extendida sobre la RC, evidenciado en distribuciones 
superficiales de Chl-a (Bianchi et al., 2009; Lutz et al., 2010). Pese a esta 
captura media de CO2 en la RC en primavera, en la zona adyacente a 
Península Valdés (Figura 1.2) se observan las emisiones más intensas de CO2 
desde la primavera hasta el otoño, observándose en primavera FCO2 > 30 
mmolm-2d-1.  
2.2.2 Región de Plataforma 
El FCO2 medio anual observado en la RP indica una intensa captura de CO2 
(-6.0 ± 0.8 mmolm-2d-1) durante todo el año, equivalente a un flujo anual de -
20 TgCaño-1. Desde la primavera hasta el otoño, la absorción es intensa, 
alcanzando -7.4 ± 0.7 mmolm-2d-1 en otoño. En invierno, el FCO2 medio es 
mínimo (-2.6 ± 0.8 mmolm-2d-1).  Debe tenerse en cuenta que el FT se 
desvanece durante el invierno, debido a que el flujo de calor es hacia la 
atmósfera y esa convección resultante conduce a una intensa mezcla vertical, 
que destruye la estratificación incluso en la región de plataforma media (Rivas 
y Piola, 2002). Por lo tanto, durante el invierno, el contraste en la 
estratificación entre RC y RP es mínimo y la diferencia entre los FCO2 se 
reduce significativamente (Tabla 1.1). 
 




Tabla 1.1: Valores medios areales, estacionales y anual, de ∆pCO2 (μatm) y FCO2 
(mmolm-2d-1), con sus errores estándar1, para RC, RP y la región completa. 
 
Región Costera Región de Plataforma Región Total 
∆pCO2 FCO2 ∆pCO2 FCO2 FCO2 
Verano 39 ± 6 6.3 ± 1.1 -44 ± 2 -6.8 ± 0.6 -4.3 ±0.6 
Otoño 38 ± 4 11.0 ± 1.7 -38 ± 3 -7.4 ± 0.7 -3.2 ± 0.9 
Invierno 5 ± 3 3.4 ± 1.3 -9 ± 2 -2.6 ± 0.8 -1.3 ± 0.7 
Primavera -16 ± 7 -1.0 ± 0.6 -74 ± 4 -7.1 ± 0.4 -5.8 ± 1.0 
Anual 17 ± 7 4.9 ± 1.7 -41 ± 4 -6.0 ± 0.8 -3.7 ± 1.0 
1Error estándar de la media:         , donde Z = 3 para un nivel de significancia de 99.73,  es la 
desviación estándar de la muestra y N es la cantidad de datos utilizado. 
 
2.2.3 Región Norte 
Las distribuciones estacionales de superficie de FCO2 muestran que la RN 
es un sumidero del CO2 atmosférico durante todo el año (Figura 1.4, Tabla 
1.2). La media anual de FCO2 en esta región, de -6.4 ± 2 mmolm-2d-1, es 
equivalente a una captura neta por parte del océano de 15 TgCaño-1. La 
máxima absorción estacional de CO2 se observa en primavera (Figura 1.4d, 
Tabla 1.2), con valores de ΔpCO2 y FCO2 de hasta -98 ± 6 μatm y -10 ± 1,8 
mmolm-2d-1, respectivamente. Las observaciones simultáneas de Chl-a y 
ΔpCO2 muestreadas en octubre de 2005, representativas de los blooms de 
primavera, sugieren que la bomba biológica es importante. Por ejemplo, los 
datos correspondientes a la sección zonal alrededor de 45ºS (transecta Bahía 
Camarones, Figura 1.3), muestran que Chl-a y ΔpCO2 están significativamente 
anti-correlacionados (R2 = 0.78), con un máximo de Chl-a (8 mgm-3) 
coincidente con un mínimo de ΔpCO₂ (-231 μatm) (Figura 1.5a). En verano, la 
absorción de CO2 por el fitoplancton disminuye, asociada con el consumo 
intenso de nutrientes durante la primavera anterior en la capa superficial 
(Carreto et al., 1995). 
2.2.4 Región Sur 
Durante los períodos de otoño e invierno, en la RS, los valores de FCO2 
indican en promedio que hay emisión de CO2 hacia la atmósfera (Figura 1.4 b 
y c). Sin embargo, durante el otoño, la distribución superficial del FCO2 
muestra una clara diferencia entre la región costera y la de plataforma, 
presentando valores positivos y negativos, respectivamente.  En invierno, en 
cambio, la distribución es más homogénea, con valores inferiores a los 
observados en las otras estaciones (-5 a 5 mmolm-2d-1).  En general, durante 




el período frío (invierno y otoño) la concentración Chl-a superficial es baja (<1 
mgm-3), excepto cerca de 50°S - 67°O durante el otoño, donde las 
concentraciones de Chl-a alcanzan valores de 11 mgm-3 asociado con un 
ΔpCO2 de -53 μatm. La captura más intensa de CO2 es observada en verano 
(Figura 1.4a, FCO2 = -5,3 mmolm-2d-1), la cual está asociada con valores de 
Chl-a ligeramente superiores a los observados en la RN durante el mismo 
período. Durante la primavera, el ΔpCO2 en la RS es aproximadamente el 20% 
del ΔpCO2 observado en RN para el mismo período. Los datos muestreados en 
Octubre de 2005, a lo largo de una sección transversal de Chl-a y ΔpCO2 en la 
región frente a Bahía Grande (Figura 1.3), muestran una absorción máxima de 
CO2 (ΔpCO2 = -190 μatm), asociada a un fuerte florecimiento fitoplanctónico 
(Chl-a = 28.6 mgm-3) (Figura 1.5b). El flujo medio anual de CO2 entre el mar y 
el aire, para la RS, es de -0.5 ± 0.4 mmolm-2d-1, que conduce a una captura 
media anual de 1 TgCaño-1. 
 
Tabla 1.2: Valores medios areales, estacionales y anual, de ∆pCO2 (μatm) y FCO2 
(mmolm-2d-1), con sus errores estándar, para RN, RS y la región completa. 
 Región Norte Región Sur Región Total  
∆pCO2 FCO2 ∆pCO2 FCO2 FCO2 
Verano -24± 4 -3.2 ± 0.9 -34 ± 3 -5.3 ± 0.2 -4.3 ±0.6 
Otoño -32 ± 4 -8.4 ± 1.1 -1 ± 3 3.1 ± 1.4 -3.2 ± 0.9 
Invierno -14 ± 5 -3.8 ± 1.1 -0.2 ± 1 1.6 ± 0.7 -1.3 ± 0.7 
Primavera -98 ± 6 -10.0 ± 1.8 -22 ± 3 -1.3 ± 0.3 -5.8 ± 1.0 
Anual -42 ± 6 -6.4 ± 2 -14 ± 3 -0.5 ± 0.4 -3.7 ± 1.0 
 
 
Figura 1.5: ∆pCO2 (µatm) vs Chl-a (mgm-3) para las transectas Bahía Camarones (a) y 
Bahía Grande (b), señaladas en la Figura 1.3.  R es el coeficiente de correlación lineal 
y N el número de muestras analizado. 




2.3 Relación entre %SatpCO2 y %SatO2  
En las Figura 1.6 y Figura 1.7 se presentan las distribuciones estacionales 
superficiales de %SatpCO2 y %SatO2, respectivamente. Para ambas variables, 
valores menores a 100 indican subsaturación (colores violáceos) y mayores a 
100 indican sobresaturación (colores rojizos). El %SatpCO2 da una medida de 
la capacidad oceánica para absorber CO2.  Los valores medios obtenidos 
muestran %SatO2 > 100% y %SatpCO2 <100% (Tabla 1.3), indicando que en 
promedio el MP se encuentra sobresaturado O2 y subsaturado en pCO2. 
 
Tabla 1.3: Valores estacionales medios (con su error estándar), máximos, mínimos y 
cantidad de datos (N) de los porcentajes de saturación de O2 y pCO2. 
  
Promedio Máximo Mínimo N 
%Sat O2 
Verano 103.0 ± 0.2 124 85 288 
Otoño 101.6 ± 0.4 131 84 148 
Invierno 105.1 ± 0.2 119 100 119 
Primavera 105.8 ± 0.5 139 85 68 
%SatpCO2 
Verano 92.7 ± 0.8 133 52 5132 
Otoño 92.7 ± 0.8 135 74 2111 
Invierno 98.3 ± 0.5 130 72 2502 
Primavera 85.8 ± 1 131 33 1013 
 
 
El rango de %SatpCO2 es de 33 - 135% mientras que para O2 es de 84 - 
139% (Tabla 1.3).  En primavera, el 75% de los datos indicaron valores de 
sobresaturación de oxígeno (Figura 1.7d), simultáneamente cerca del 73% de 
los datos indican una subsaturación de CO2 (Figura 1.6d).  En otoño, a lo 
largo de la zona costera ocurre gran sobresaturación de pCO2 (> 120%) y 
subsaturación de O2 ( 95%), mientras que, a lo largo de la plataforma media y 
exterior, ocurre la situación inversa (subsaturación de pCO2 y saturación de 
O2). En invierno más del 98% de los datos en todo el MP indican 
sobresaturación de O2. Esta sobresaturación probablemente corresponde a 
una estratificación térmica que desaparece en este período, mezclando 
convectivamente la columna de agua, por lo que se mantendría un 
intercambio constante de O2 de la superficie del mar con el de la atmósfera.  
En este periodo, la saturación de pCO2 muestra valores alrededor del 100% 
(Figura 1.6), con un valor medio de 98.3 ± 0.5 %, y valores de entre 70 y 130% 
(Tabla 1.3). 





Figura 1.6: Porcentaje de saturación de pCO2.  Valores mayores (menores) a 100% 
indican sobresaturación (subsaturación) de pCO2 en la superficie del mar respecto a la 
atmósfera. 





Figura 1.7: Distribuciones superficiales estacionales de los porcentajes de saturación 
de O2. 
 
Para entender cuáles son los procesos que regulan la intensidad de la pCO2 
utilizando su relación con el O2, se realizó un diagrama de %SatO2 versus 
%SatpCO2 (Figura 1.8).  En el mismo, se consideran 4 cuadrantes con el 
origen en 100% de saturación para O2 y pCO2.  Los resultados muestran que 




en el cuadrante I se encuentran el 98% de los datos de verano, el 95% de 
otoño, el 98% de invierno y el 97% de primavera, todos ellos representan la 
subsaturación de pCO2 y sobresaturación de O2. En verano y otoño, los datos 
de los cuadrantes II y III, encuentran principalmente en la zona costera, 
mientras que los datos del cuadrante IV están dispersos en toda la plataforma 
(Figura 1.9 a y b).  En invierno los datos del cuadrante II (54 datos, 2.2% del 
total), se encuentran tanto en la zona costera como en plataforma, solo 2 
datos pertenecen al cuadrante III y se ubican en las cercanías de las Islas de 
los Estados, alrededor de 64ºO - 54.5ºS (Figura 1.9c), para este período no 
hay datos en el cuadrante IV.  En primavera los datos del cuadrante II se 
ubican alrededor de Península Valdés y los del cuadrante III están 
principalmente en Bahía Grande.  Al igual que en verano y otoño, los datos del 
cuadrante IV se encuentran dispersos (Figura 1.9d). 
 
 
Figura 1.8: Diagramas de %Sat pCO2 vs %Sat O2 para a) verano, b) otoño, c) invierno 
y d) primavera. Las líneas verticales y horizontales representan los niveles de 100 % de 
saturación del O2 y CO2 respecto a la atmósfera, estas líneas separan a los gráficos en 
4 cuadrantes: I, II, III y IV. La recta roja representa el efecto biológico y la azul el efecto 
térmico. 





Figura 1.9: Ubicación de los datos de cada uno de los cuadrantes definidos en la 
Figura 1.8. Los datos del cuadrante I se marcan en rojo, en verde los del II, en azul los 
del III y en amarillo los del IV. 
 
 La presencia de un pCO2 subsaturado y de O2 sobresaturado, ambos con 
respecto a la atmósfera, indicaría la ocurrencia de proceso de fotosíntesis. En 
cambio, pCO2 sobresaturado y O2 subsaturado están asociados a procesos 
como la respiración y remineralización producto del aporte de aguas sub-
superficiales mediante mezcla vertical o surgencia de aguas profundas. Para 
analizar cuál es la contribución biológica en la relación O2 vs pCO2 se utiliza 




un cociente fotosintético (PQ). PQ relaciona la cantidad de oxígeno liberado 
con la cantidad de carbono fijado durante la producción biológica.  De acuerdo 
con Carrillo et al. (2004), en términos de estados de saturación de O2 y pCO2, 
el cociente PQ es ~0.7.  Este valor se utiliza como la pendiente de la recta 
teórica esperada para la relación %SatO2 vs %SatpCO2 debido a procesos 
biológicos (Figura 1.8, recta roja). Dicha recta estaría representando la 
producción y consumo de O2 y CO2 por procesos fotosintéticos (cuadrante I) y 
respiración (cuadrante III).  En primavera se observa el mayor rango de 
variación dentro del cuadrante I (Figura 1.9d), con una subsaturación de pCO2 
de hasta 40% acompañado con una máxima sobresaturación de O2 (~140%). 
En el cuadrante III (respiración/remineralización), también en primavera 
(Figura 1.8d), el pCO2 se encuentra sobresaturado hasta solo un 110%. Por lo 
tanto, en primavera, la bomba biológica estaría actuando de manera 
“hiperactiva”, y al ser la fotosíntesis dominante frente a la 
respiración/remineralización, conllevaría a un secuestro neto de CO2, este 
último punto se retomará en el Capítulo 2.   
Además, las saturaciones de oxígeno y de pCO2 son afectadas por la 
temperatura y la salinidad. Por ejemplo, el incremento de la temperatura 
produce un incremento en ambos estados saturados de O2 y pCO2.  Los 
efectos de la temperatura y salinidad sobre el estado de saturación de la pCO2, 
pueden ser estimados a partir de las relaciones presentadas por Takahashi et 
al. (1993) (Ver Apéndice A).  Para analizar la variabilidad del %SatO2 causada 
por efectos térmicos y halinos se derivaron las expresiones de Benson y 
Krause (1984) respecto a la temperatura y a la salinidad. De esta manera, se 
determina que la relación Δ%SatO2/Δ%SatpCO2 debido a variaciones en la 
temperatura es en promedio de 0.5,  valor medio a partir del cual se construyó 
la recta teórica presentada en la Figura 1.8 (recta azul).  Se observa entonces, 
que los datos que se acercan a la recta en el cuadrante II se encuentran 
afectados por calentamiento, mientras los que se encuentran en el cuadrante 
III por enfriamiento.  Como se mencionó anteriormente, desde primavera a 
otoño, los puntos de los cuadrantes II y III se ubican a lo largo de la zona 
costera, indicando que en esta región las saturaciones de pCO2 y O2 se 
encuentran bajo la influencia de procesos térmicos. Esta conclusión está en 
concordancia con los resultados obtenidos en la Sección 2.1 de este capítulo, 
en donde se concluye que el ET domina en la región costera. Los datos de 
invierno, como ya se mencionó anteriormente, se encuentran en los 




cuadrantes I y II (Figura 1.8c), los mismos, que representan las contribuciones 
térmicas y biológicas, se distribuyen en todo el MP, sin un patrón 
característico que diferencia a unos de otros (Figura 1.9c).  
 
3. Discusión 
Los resultados de este capítulo indican que la variabilidad de la pCO2 en la 
mayor parte del MP está dominada por el EB, que incluye la utilización 
biológica neta de CO2 y otros procesos tales como la advección y la mezcla 
turbulenta vertical y lateral. Estos procesos se han analizado utilizando 
modelos numéricos. En la superficie de la región exterior de la plataforma, 
simulaciones de partículas pasivas lagrangianas mostraron intensas 
velocidades verticales.  Las partículas pasivas liberadas en la capa superior, 
de acuerdo a estos modelos de alta resolución, alcanzan el fondo a ~200 m de 
profundidad (Franco et al., 2017), lo que sugiere un hundimiento 
(“downwelling”) relativamente intenso. Este acoplamiento vertical se apoya en 
la observación de una alta concentración de diatomeas en los contenidos 
estomacales de vieiras bentónicas situadas en el fondo a lo largo de la 
plataforma exterior (Schejter et al., 2002). Estas celdas de hundimiento 
relativamente intenso pueden transferir eficazmente carbono por debajo de la 
capa de mezcla. Por otro lado, modelos numéricos (Matano y Palma, 2008), 
modelos analíticos (Miller et al., 2011) y observaciones (Valla y Piola, 2015) 
indican que también ocurre surgencia (“upwelling”) relativamente intensa en la 
vecindad del borde de talud. En los modelos, la surgencia en el talud es 
controlada por el gradiente de presión a lo largo de la plataforma y su 
intensidad se encuentra modulada por la intensidad de la corriente en el talud 
(Matano y Palma, 2008). Esta modulación también es sugerida por las 
observaciones del fuerte enfriamiento de la capa superior del océano a lo largo 
de cientos de kilómetros en la plataforma exterior y borde del talud, durante 
episodios de aceleración del flujo a lo largo del mismo (Valla y Piola, 2015).  
Aunque las simulaciones realistas de alta resolución (Combes y Matano, 2014) 
confirman el proceso de surgencia en el borde del talud, los modelos también 
muestran un complejo patrón de circulación vertical, con intensas celdas de 
surgencia y de hundimiento de pequeña escala. La surgencia proporciona una 
fuente de macronutrientes y probablemente de hierro disuelto necesario para 




sostener grandes floraciones de diatomeas durante la primavera (Carreto et 
al., 2016). Aunque la surgencia de las aguas profundas, ricas en carbono, 
transferirían el carbono a la capa superior, el flujo de nutrientes ascendente 
asociado promueve el crecimiento del fitoplancton, lo que aumenta la 
absorción de carbono por procesos biológicos. Por lo tanto, la intensa 
circulación vertical cerca del borde del talud puede favorecer la absorción de 
carbono en la capa superficial en las celdas de surgencia y la transferencia de 
carbono a la capa inferior en las celdas de hundimiento. 
El aumento de la pCO2 oceánica superficial en invierno, tanto en RN como 
en RS (Figura 1.1 a y b), podría ser en parte debido a la remineralización del 
CO2, que se ve reflejado como en un aumento en la pCO2 por EB para el mismo 
periodo (Figura 1.1 c y d). Este CO2 podría llegar a la superficie mediante la 
mezcla vertical, que ocurre luego que la intensa estratificación de plataforma 
es destruida por el accionar del viento y por la convección asociada a la 
pérdida de calor hacia la atmósfera (Rivas y Piola, 2002). Debido a las escasas 
observaciones de la concentración de carbono (CT) en la capa profunda, no 
podemos estimar con precisión el impacto de la mezcla vertical. Aunque la 
pCO2 superficial observada comienza a aumentar en enero en la RN (Figura 
1.1a), las observaciones hidrográficas recolectadas en dicha región presentan 
una fuerte estratificación vertical en las zonas de plataforma media y exterior 
hasta finales de marzo (Bianchi et al., 2009; Valla y Piola, 2015), lo que 
sugiere que el aumento de pCO2 no es causada por la mezcla vertical en esa 
región. 
El balance de CO2 de la superficie casi neutral en invierno a lo largo del MP 
(Tablas 1.1 y 1.2) sugiere que la absorción de carbono que ocurre durante el 
resto del año se transfiere a los sedimentos sobre la plataforma, en acuerdo 
con las observaciones de  Gómez et al. (2011), o se exporta al océano abierto. 
Las observaciones in-situ y altimétricas (Rivas y Rivas, 1997; Ruiz Etcheverry 
et al., 2016) y los modelos numéricos (Palma et al., 2008) indican que el 
caudal medio sobre la plataforma media y exterior es ~0.1 m·s-1 en dirección 
NNE. Por otra parte, los análisis de masas de agua (Piola et al., 2008), 
corrientes derivadas de altímetro (Strub et al., 2015) y modelos realistas de 
alta resolución (Matano et al., 2014) indican que la mayor parte de las aguas 
de plataforma originadas en el sur son exportadas fuera de la plataforma al 
norte de 38ºS. Incluso a velocidades moderadas de 0.1 m·s-1, tardaría menos 




de 6 meses para que las aguas de plataforma fueran advectadas 1500 km 
hacia el NNE y exportadas al océano profundo. Por lo tanto, es probable que al 
menos una fracción del carbono absorbido en el MP en primavera-verano sea 
exportada hacia el norte y descargada en alta mar antes del invierno siguiente.  
Por consiguiente, las aguas de la sub-termoclina, expuestas a la atmósfera 
cada invierno como resultado de la mezcla no presentan las altas 
concentraciones de carbono que se esperaría basadas en las altas tasas de 
absorción observadas en el MP durante el resto del año.  
Por otro lado, el resultado obtenido en este capítulo sobre la fuerte 
contribución de la bomba biológica, están de acuerdo con Takahashi et al. 
(2002) que, utilizando una escasa cantidad de datos, observó que la fuerte 
absorción de CO2 en el MP sería debida a la alta actividad biológica.  
Asimismo, las imágenes satelitales de los océanos del mundo indican que el 
MP es una de las áreas de mayor concentración de Chl-a (Lutz et al., 2010). 
Experimentos numéricos biogeoquímicos indicaron que las aguas sub-
superficiales del sureste del Pacífico son la fuente de nutrientes más 
importante para el Atlántico suroeste, particularmente a la plataforma 
meridional de la Patagonia (Song et al., 2016). Estas aguas ricas en nutrientes 
podrían apoyar las floraciones de fitoplancton y la alta absorción neta de CO2 
resultando en el MP. 
Aunque el efecto biológico desempeña un papel dominante en la pCO2 en el 
MP, el ET domina en las variaciones de pCO2 entre la costa y el FPM (Figura 
1.2, Sección 2.1), donde además se observan aguas sobresaturadas en pCO2 y 
O2 (Sección 2.3) y la mayor emisión de CO2 hacia la atmósfera (Sección 2.2), 
principalmente durante el verano y el otoño (Figura 1.4 a y b).  La causa 
probable de esta elevada emisión de CO2 es la baja Chl-a (entre 39-41°S), que 
a su vez se asocia a una estratificación vertical débil, como lo indica el 
parámetro crítico de Simpson ( < 50 J·m-3, Figura 1.3), y un déficit de nitrato 
durante estas estaciones (Carreto et al., 1995; Romero et al., 2006; Marrari et 
al., 2013). 
Nuestros resultados indican que la actividad biológica domina en la 
distribución de los flujos de CO2 en la RP. Desde la primavera hasta el otoño, 
la máxima absorción de CO2 se observa a lo largo del frente de talud. La alta 
concentración de Chl-a es evidente en imágenes satelitales en áreas frontales 
(Romero et al., 2006), principalmente en el talud (hasta 19.0 mg·m-3), asociada 




con la mayor producción primaria neta integrada en la porción norte del frente 
de talud (Garcia et al., 2008; Lutz et al., 2010; Segura et al., 2013).  La 
máxima absorción de CO2 en la RP, en la región de Bahía Grande (51ºS) 
durante el período cálido (de Octubre a Mayo), corresponde a aguas que están 
moderadamente estratificadas. Estas intensas floraciones en el sur de la 
Patagonia están asociadas con una mayor biomasa de dinoflagelados 
autotróficos (Gómez et al., 2011). En el sur de la Bahía Grande, la fuerte 
disminución de la abundancia de fitoplancton, coincide con la aparición de 
aguas costeras bien mezcladas (Sabatini et al., 2000, 2012). 
En el contexto global, el MP es un sumidero neto del CO2 atmosférico tal 
como otras plataformas continentales, como por ejemplo el Mar del Norte 
(Thomas et al., 2004; Prowe et al., 2009), el Mar de Bering (Bates et al., 2011), 
el Mar de Chukchi (Bates et al., 2006; Evans et al., 2015), Mar de China 
Oriental (Tsunogai et al., 1999; Wang et al., 2000; Kim et al., 2013; Guo et al., 
2015), entre otros. En particular, nuestra estimación media anual de FCO2 en 
el MP (-1.35 mol·m-2·año-11) es similar a la reportada en el Mar del Norte (-1.64 
mol·m-2·año-1, Thomas et al., 2004). El contraste entre la emisión de gases de 
CO2 de las regiones bien mezcladas a lo largo de la franja costera, y la 
característica de absorción de CO2 de las regiones estratificadas de plataforma 
media y exterior en el MP, se asemeja al contraste entre el norte y el sur del 
Mar del Norte.  La captura neta de CO2 en el norte estratificado del Mar del 
Norte es alta debido a la alta producción comunitaria neta en las aguas 
superficiales, mientras que en la región sur, permanentemente mezclada y 
dominada por una débil fuente neta de CO2, el ciclo de pCO2 en el mar del 
Norte parece estar controlado por las variaciones de temperatura (Prowe et al., 
2009). Los procesos biológicos también dominan la dinámica estacional del 
CO2 en el Mar de Bering, pero la absorción de CO2 estimada en 2008 fue de 
157 TgC·año-1 (Bates et al., 2011), un orden de magnitud mayor que en el MP. 
Este sumidero de CO2 es muy alto debido al retiro de hielo de finales de 
primavera a verano, lo que conduce a altos índices de producción comunitaria 
neta, particularmente dentro de la zona del "cinturón verde" de la plataforma 
del Mar de Bering (Mathis et al., 2010).  
Las bahías costeras del este de los Estados Unidos, que incluyen la South-
Atlantic Bight (SAB) y Mid-Atlantic Bight (MAB), tienen algunas similitudes con 
                                                          
1 Observar cambio de unidad respecto al resultado de las tablas 1.1 y 1.2 




el MP: una estratificación estacional relativamente fuerte y un frente de talud 
con una corriente de borde oeste que influye en la productividad de la 
plataforma. El flujo medio anual de CO2 estimado en este capítulo para la RC 
(4.9 ± 1.7 mmol·m-2·d-1, Tabla 1.1) es similar a los 3.3 mmol·m-2·d-1 estimados 
en la plataforma interior en el SAB (Jiang et al., 2008), pero la captura de CO2 
en la RP (-6.0 ± 0.8 mmol·m-2·d-1, Tabla 1.1) es aproximadamente el doble del 
valor estimado las plataformas media y exterior del SAB. La diferencia en la 
captura de CO2 entre RP del MP y SAB es posiblemente debida a la diferencia 
en ambos ecosistemas que están dominados por organismos autotróficos 
(Schloss et al., 2007) y heterotróficos (Cai et al., 2003), respectivamente. 
Además, en contraste con el SAB, que está bordeado por las aguas 
oligotróficas de la Corriente del Golfo, el MP está limitado por las aguas de la 
Corriente de Malvinas, de alto contenido de nutrientes y bajo contenido en 
clorofila (Garcia et al., 2008; Signorini et al., 2009). Por otro lado, DeGrandpre 
et al., (2002) encontraron que, como resultado del enfriamiento y 
calentamiento estacional, y debido a una asimetría en la distribución de la 
velocidad del viento, el MAB es un sumidero neto para el CO2 atmosférico. En 
contraste con el MP, donde los flujos de CO2 mar-atmósfera son controlados 
por el efecto biológico, en el MAB y el SAB los flujos de CO2 parecen estar 
dominados por los efectos del cambio de temperatura (DeGrandpre et al., 
2002; Jiang et al., 2008). 
Sobre la base de nuestras observaciones de pCO2 y de las estimaciones de 
los flujos de CO2, la RC es una fuente neta de CO2 a la atmósfera (4.9 ± 1.7 
mmol·m-2·d-1) mientras que RP es una región neta de absorción de CO2 (-6.0 ± 
0.8 mmol·m-2·d-1).  Estas observaciones están de acuerdo con lo que se mostro 
para otros mares marginales.  Efectivamente, en su síntesis de observaciones 
globales de pCO2 en mares marginales, Chen y Borges, (2009) concluyeron que 
la mayoría de las plataformas en las regiones templadas y de latitudes altas 
están sub-saturadas con respecto al CO2 atmosférico a lo largo del año y que 
las aguas cercanas a la costa son fuentes de CO2 para la atmósfera.  
 
4. Conclusiones 
En este capítulo se analizó la variabilidad estacional y regional de los flujos 
de CO2 en el Mar Patagónico (MP), utilizando datos de pCO2 muestreados entre 




los años 2000 y 2006. Basados en las condiciones hidrográficas de la región y 
en la variabilidad natural del pCO2, el dominio fue subdividido en 4 
subregiones: costera (RC), plataforma (RP), norte (RN) y sur (RS), destacando 
los siguientes resultados:  
 La diferencia media entre los efectos térmicos y biológicos (ET y EB) en la 
pCO2 del mar en el MP es de -43 atm, indicando que la bomba biológica 
es el proceso dominante en  los flujos de CO2 del MP. 
 En la RC el ET es el proceso dominante, mientras que en la RP domina el 
EB. La RC es una fuente de CO2 para la atmósfera, con un flujo medio 
anual de 4.9 mmolm-2d-1, que lleva a una emisión neta de 4 TgCaño-1. 
Las mayores emisiones ocurren durante el verano y el otoño. Por otro lado, 
la RP presenta un fuerte sumidero de CO2, con un flujo medio de               
-6.0 mmolm-2d-1, equivalente a una captura neta de -20 TgCaño-1.  En la 
RP, la máxima captura ocurre durante la primavera. 
 La RN, con un flujo medio anual de -6.4 mmolm-2d-1 (-15 TgCaño-1), 
presenta flujos variables estacionalmente, con FCO2 de -3.2 mmolm-2d-1 
en verano y -10 mmolm-2d-1 en primavera.  La absorción de CO2 
disminuye sustancialmente en la RS, con un FCO2 medio anual de -0.5 
mmolm-1d-1 (-1 TgCaño-1).  La mayor absorción de CO2 en la RS ocurre 
durante el verano austral (-5.3 mmolm-2d-1), mientras que en invierno y 
otoño el flujo es hacia la atmósfera. Las diferencias en la estratificación 
entre las regiones RN y RS y el desfasaje en el inicio de los florecimientos 
del fitoplancton en la RS respecto a la RN, debido a menor incidencia de la 
radiación solar, son las principales causas de los débiles flujos mar-
atmósfera de CO2 en la RS. 
 




Capítulo 2 : AT y CT en el Atlántico Sudoccidental. 
 
Tal como se presentó en el capítulo anterior, a partir de los datos 
disponibles de presión parcial de CO2 en aguas superficiales, se realizó una 
estimación de los flujos de CO2, lo que permitió estimar cuánto es 
intercambiado entre el mar y la atmósfera, y determinar si la zona es 
potencialmente una fuente o un sumidero de CO2.  En dicho capítulo se 
concluyó que el MP es en promedio un importante sumidero de CO2, regulado 
principalmente por la bomba biológica. 
En este capítulo se analizan otros dos importantes componentes del 
sistema de los carbonatos: carbono total (CT) y alcalinidad total (AT).  
Particularmente, el CT permite estimar la cantidad de carbono que es 
secuestrado por parte del océano, es decir, la cantidad de CO2 extraído de la 
capa de superficie y llevado hacia las aguas profundas y parcialmente hacia 
los sedimentos. Parte del CO2 que ingresa a la interface mar-atmósfera es de 
origen antrópico (Cant), inyectado en el medio ambiente como consecuencia de 
las actividades humanas. La penetración del CO2 antropogénico en la columna 
de agua induce el segundo impacto en importancia relacionado con el cambio 
climático global: la acidificación oceánica (Doney et al., 2009; Feely et al., 
2009). En este contexto, tanto el conocimiento de la variabilidad regional como 
así también la acumulación en toda la columna de agua de estos dos 
componentes claves del sistema de los carbonatos, CT y AT, es indispensable 
para separar la contribución del CO2 natural de la componente antrópica. Otro 
aporte fundamental del conocimiento de estas dos variables es poder realizar 
la cuantificación del grado de acidificación oceánica, mediante la estimación y 
el análisis del pH y de los estados de saturación del carbonato de calcio en el 
mar (Ca y Ar). Estos dos importantes procesos se presentan en profundidad 
en los capítulos 3 y 4 de esta tesis para el Atlántico Sudoccidental. 
1. Introducción 
Los mares marginales representan aproximadamente el 7% del total de la 
superficie oceánica. En ellos hay una intensa actividad biológica e importantes 
procesos físicos de mezcla, siendo de gran importancia en los ciclos 
biogeoquímicos del océano (Gattuso et al., 1998).  El rol de estas zonas 




oceánicas dependerá del equilibrio entre la captura y regeneración de CO2 en 
las aguas marinas superficiales, del transporte hacia el océano abierto y de la 
diversidad y abundancia de los ecosistemas de la región (Borges et al., 2005; 
Ito et al., 2005).  En este contexto es importante entender los procesos que 
afectan las distribuciones del CT, también nombrado como carbono inorgánico 
disuelto (CID), y de la AT.  
El CT está presente en el océano en las siguientes formas: dióxido de 
carbono (CO2), acido carbónico (H2CO3), carbonato (CO32-) y bicarbonato 
(HCO3-).  La mayor parte del CT está en las formas de bicarbonato (87.1%) y 
carbonato (10.5%) (Sarmiento y Gruber, 2006).  La AT de una muestra de 
agua de mar es una forma de la relación de conservación de masa de un ion 
de hidrogeno ((Dickson et al., 2007), ver Apéndice A). Diversos procesos físicos 
y biológicos afectan las distribuciones de CT y AT. Por ejemplo, en el proceso 
de la fotosíntesis la captación de CO2 produce disminución en el CT del 
océano; la captura por procesos biológicos de amonio o nitratos provoca 
cambios en la AT; la formación o disolución de carbonato de calcio (CaCO3) de 
organismos calcáreos, modifican CT y AT; el intercambio gaseoso de CO2 
cambia el contenido de las especies inorgánicas de carbono pero mantiene 
inalterable a la AT. 
Hasta hoy son muy escasos los estudios realizados sobre el sistema de los 
carbonatos en el Océano Atlántico Sudoccidental. Orselli et al., (2018), centran 
su trabajo en la estimación del carbono antropogénico en la región del frente 
de talud, y además analizan observaciones de AT y CT en esa región.  
Teniendo en cuenta el escaso conocimiento, uno de los objetivos de esta tesis 
fue establecer la línea de base del estado actual del sistema de los carbonatos 
en el Atlántico Sudoccidental. En este contexto, en este capítulo se estudia la 
variabilidad de la AT y el CT en 2 regiones geográficas bien definidas: por un 
lado, el Mar Patagónico (Sección 2.1) y, por otro, el sur de la plataforma de 
Brasil, plataforma de Uruguay y océano abierto adyacente (Sección 2.2).  Para 
ambas regiones se realizaron distribuciones horizontales de los datos in-situ 
de CT y AT, y se analizaron los posibles factores que controlan dichas 
distribuciones.  Identificar los mecanismos que controlan la variabilidad del 
CT y de la AT es indispensable para entender el ciclo completo del carbono en 
el océano, así como su acoplamiento con los ciclos biogeoquímicos de otros 
elementos (por ej. oxígeno, nutrientes o metales).  A su vez, el conocimiento de 




estos dos parámetros del sistema de los carbonatos es importante para poder 
identificar y comprender procesos asociados al aumento de CO2 en el mar (por 
ej. acidificación marina, la capacidad de absorción de CO2 en la columna de 
agua).  
 
2. Resultados y discusión 
2.1 Zona 1: Mar Patagónico 
Para el análisis del sistema de los carbonatos se utilizaron datos obtenidos 
durante las campañas ARGAU 2 a 5 (2002-2005) y GEF 1 a 3 (2005-2006) en 
el MP (ver Datos y Métodos).  Se cuenta con un total de 2577 datos de AT y CT 
(Figura 2.1), 2250 correspondientes a superficie y, el resto muestreados a 
distintas profundidades en las estaciones CTD de las campañas GEF. Además, 
se cuenta con datos de oxígeno disuelto (O2), clorofila, nutrientes (nitratos, 
silicatos y fosfatos), datos hidrográficos superficiales (TSM y SSM) tomados a 
lo largo de todas las transectas y 219 estaciones CTD de alta resolución 
(Sección 1.1, Datos y Métodos). 
 
 
Figura 2.1: Posición de los datos del par AT-CT obtenidos durante las campañas 
ARGAU y GEF en el periodo 2002-2006, en la región del MP.  




2.1.1 Distribuciones superficiales de AT y CT 
En la distribución superficial de AT (Figura 2.2) se observa un amplio rango 
de variabilidad (2150 - 2300 µmol·kg-1, Tabla 2.1:), con mínimos en la zona de 
Bahía Grande (< 2200 µmol·kg-1), rasgo que se observa hasta ~45°S.  Estos 
bajos valores se encuentran asociados a las aguas de baja salinidad (SSM < 
33.4) de la región (Figura 2.3), que corresponden al Agua del Estrecho de 
Magallanes.  Por otro lado, los máximos valores de AT (> 2260 µmol·kg-1) se 
observan a lo largo del límite exterior del borde del talud de todo el dominio 
estudiado, que corresponden a las aguas de la Corriente de Malvinas (CM), 
caracterizada por SSM > 33.9 (Figura 2.3). Los valores intermedios de AT, 
entre 2200 y 2260 µmol·kg-1, están asociados al Agua Sub-Antártica de 
Plataforma (ASAP), con salinidad de entre 33.4 y 33.9. De esta manera se 
puede observar una estrecha relación entre las distribuciones de AT (Figura 
2.2) y de la SSM (Figura 2.3). 
 
Tabla 2.1: Valores medios por área estacionales y anuales de CT y AT (µmol·kg-1) con 
sus respectivos errores estándar2. 
 CT AT 
 Media ±  Máximo Mínimo Media ±  Máximo Mínimo 
Verano 2015 ± 2 2113 1893 2243 ± 2 2310 2132 
Otoño 2026 ± 3 2133 1970 2233 ± 2 2299 2141 
Invierno 2061 ± 2 2111 1943 2238 ± 2 2305 2142 
Primavera 2053 ± 3 2215 1873 2240 ± 2 2303 2167 
Anual 2040 ± 3   2239 ± 2   
 
 
Tanto en las distribuciones superficiales de AT como en sus valores medios 
(Tabla 2.1, Figura 2.2), la variabilidad estacional es baja respecto a la 
variabilidad regional presentando un valor medio anual de 2239 ± 2 µmol·kg-1.  
Sin embargo, se observa en la zona de El Rincón cierta variabilidad estacional, 
con un mínimo absoluto de AT ~2150 µmol·kg-1 en invierno (Figura 2.2c) y 
máximo en otoño (AT ~2300 µmol·kg-1, Figura 2.2d). Dicha variabilidad se 
podría asociar a cambios en los regímenes oceanográficos de la zona de El 
Rincón, principalmente debidos a la salinidad, relacionados con la descarga de 
las aguas diluidas de los ríos Colorado y Negro, como también por el ingreso 
                                                          
2 Error estándar:         , donde Z = 3 para un nivel de significancia de  99.73,  es la desviación 
estándar de la muestra y N es la cantidad de datos utilizado. 




de las aguas de mayor salinidad advectadas desde el Golfo San Matías 
(Guerrero y Piola, 1997; Lucas et al., 2005). 
 
 
Figura 2.2: Distribución estacional superficial de AT (µmol·kg-1) en el MP para el 
período 2002 - 2006, obtenidos con los datos de las campañas ARGAU y GEF (Figura 
2.1). 





Figura 2.3: Distribución estacional de salinidad superficial del mar (SSM), obtenidos 
con datos de las mismas transectas de Figura 2.2. Se incluyen los contornos de SSM 
33.4 y 33.9, que marcan los límites superficiales de las masas de agua: Agua del 
Estrecho de Magallanes (AEM), Agua Sub-Antártica de Plataforma (ASAP) y Agua de la 
Corriente de Malvinas (ACM). 
 
El MP tiene un valor medio anual de CT de 2040 ± 3 µmol·kg-1 (Tabla 2.1), 
con altos valores medios para invierno y primavera (2061 y 2053 µmol·kg-1 




respectivamente), mientras que en verano su concentración es mínima (2015 
µmol·kg-1). Las distribuciones superficiales de CT muestran variabilidad 
estacional y regional (Figura 2.4). La mayor variación regional se observa 
durante la primavera, con valores de entre 1873 y 2215 µmol·kg-1, mientras 
que en otoño la variabilidad es menor, con CT entre 1970 y 2133 µmol·kg-1 
(Tabla 2.1).  En general, el CT (Figura 2.4) presenta altos valores en la región 
oriental por fuera del talud (> 2025 µmol·kg-1), ocurriendo el máximo en la 
primavera (2215 µmol·kg-1, Figura 2.4a). Si bien en otoño hay menor cobertura 
espacial de datos, la distribución obtenida (Figura 2.4c) muestra un patrón 
similar al observado en verano (Figura 2.4b). Para ambos periodos el ASAP 
presenta valores de entre 1950 y 2025 µmol·kg-1, mientras que en invierno y 
primavera el CT supera los 2050 µmol·kg-1. 
La zona de Bahía Grande, presenta bajos valores de CT (< 2000 µmol·kg-1) 
en primavera y verano (Figura 2.4 a y b), que podrían ser atribuidos a una 
intensa actividad biológica, reflejada en altas concentraciones de Chl-a (Figura 
2.5 a y b). Esta misma relación se presenta en la región de plataforma media, 
entre 46 y 39°S durante la primavera, con bajas concentraciones de CT (1900 
a 2000 µmol·kg-1, Figura 2.4a), y concentraciones de Chl-a relativamente altas 
(> 3 mg·m-3, Figura 2.5a). 





Figura 2.4: Distribuciones superficiales de CT (µmol·kg-1) en el MP, obtenido a partir 
de las mismas transectas que en Figura 2.2 (Figura 2.1). 





Figura 2.5: Distribuciones superficiales de Clorofila-a (mgm-3) en el MP obtenidas a 
partir de datos muestreados durante las campañas ARGAU y GEF.  La paleta de 
colores se encuentra en escala logarítmica.  
 
2.1.2 Relación AT-S y CT-S 
La relación AT-S y CT-S permite entender los procesos que afectan la 
distribución de esas variables.  De esta manera, se presentan los diagramas 
AT vs S y CT vs S para el Mar Patagónico (Figura 2.6). La AT presenta una 




relación lineal con la S (R2 = 0.91, Figura 2.6a), indicando un comportamiento 
cercano al conservativo, cumpliendo con la relación esperada entre la 
alcalinidad y salinidad, ya que la misma está marcada por una linealidad 
(Takahashi et al., 2014).  Aquellos puntos que se alejan de la relación lineal 
AT-S, se deberían a procesos biogeoquímicos, tales como la precipitación y 
disolución de carbonato de calcio (CaCO3), estos se evalúan en la Sección 
2.1.5 de este capítulo. La linealidad entre AT y S se mantiene durante todas 
las estaciones del año (Figura 2.6c), con un cambio en la pendiente de la 
relación AT-S en otoño (~1.13 veces mayor) respecto a las otras estaciones 
(Tabla 2.2), este cambio es estadísticamente significativo con un nivel de 
significancia  = 0.01 (prueba t-Student).  Adicionalmente, la relación AT-S se 
mantiene en las regiones del MP (Figura 2.6a), con pendiente de entre 67 a 72 
µmolkg-1 (Tabla 2.2), lo que sugiere una baja variabilidad regional.  Por otro 
lado, cuando se separan los datos entre la capa superficial (dentro de la capa 
de mezcla) y la capa profunda (Figura 2.6e), es posible observar que el grado 
de correlación de AT-S es un poco mayor para la capa profunda (R2 = 0.94) 
que para la superficial (R2 = 0.91). Esta mejora en el nivel de correlación 
podría estar atribuida a la diferencia en la cantidad de datos estudiados, que 
en el caso de la capa profunda es significativamente menor (N = 300). 
Contrariamente, la relación CT-S no es lineal (Figura 2.6b), indicando que 
tiene un comportamiento no conservativo respecto a la mezcla (Libes, 2009). 
Además, la relación CT-S presenta cierta variación estacional (Figura 2.6d), 
observándose en el invierno la correlación más alta, con R2 = 0.64 (Tabla 2.2), 
indicando un comportamiento cercano a un sistema conservativo.  En el resto 
del año no se registra relación significativa entre CT y S.  Esta baja 
correlación, indicaría que una importante fracción del CT observado no es 
necesariamente producida por procesos de mezcla de las masas de agua, sino 
que hay intenso consumo y producción de CT a partir de otros procesos.  Esto 
motivó a calcular y separar la fracción de las variaciones de CT debidas a 
procesos físicos de la debida a la actividad biológica que se presentarán en la 
sección 0. 
 





Figura 2.6: Diagramas AT vs S y CT vs S, los puntos corresponden a los datos 
observados y las rectas corresponden al ajuste lineal (ver Tabla 2.2). (a) y (b) para 
todos los datos de la región del Mar Patagónico, (c) y (d) datos separados 
estacionalmente, verano en rojo, otoño en azul, invierno en magenta y primavera en 
verde. (e) y (f) diagramas discriminando entre la capa superficial (recta y puntos rojos) 
y profunda (recta y puntos azules), considerando como límite entre ambas a la 
profundidad de la capa de mezcla. 




Tabla 2.2: Relaciones lineales anual, estacional y regional para AT-S y CT-S.  Se detallan los estadísticos error estándar de la pendiente (SEa), 
p-valor de la regresión, error cuadrático medio (RMSE) y coeficiente de correlación (R2). 
 N AT vs S CT vs S 
  Regresión SEa p-Valor RMSE R2 Regresión SEa p-Valor RMSE R2 
Anual 
Región total 
2577 68.7xS - 61.1 0.4 0 9.6 0.91 46.78xS + 469.05 1.87 4x10-124 42.4 0.20 
Estacional 
Verano 1189 68.5xS - 54.86 0.7 0 10.0 0.89 50.86xS + 319.34 2.6 1x10-75 36.5 0.24 
Otoño 422 76.2xS - 311.61 1.0 0 8.9 0.93 28.58xS +   1076.8 3.6 1x10-14 31.3 0.13 
Invierno 541 66.1xS + 25.64 0.7 0 8.1 0.95 51.94xS + 328.75 1.7 1x10-122 20.3 0.64 
Primavera 425 67.6xS - 24.62 1.1 0 10.1 0.91 51.96xS + 313.37 5.6 7x10-19 53.1 0.17 
Por capas 
Superficie 2325 69.0xS - 68.78 0.5 0 9.6 0.91 37.25xS + 783.3 1.9 7x10-83 39.2 0.15 
Profunda 300 71.2xS - 151.29 1.0 0 8.3 0.94 85.32xS - 788.35 5.1 2x10-45 41.4 0.49 
Regional 
Costera 534 72.1xS - 170.9 0.7 0 9.9 0.95 19.74xS - 1375.92 2.3 4x10-17 30.8 0.12 
Plataforma 2036 68.3xS - 49.35 0.5 0 9.2 0.89 68.24xS - 252.56 2.5 3x10-138 43.2 0.27 
Norte 1301 67.2xS - 6.25 0.9 0 9.4 0.81 78.36xS - 601.72 4.1 7x10-72 43.1 0.22 











Figura 2.7: Diagramas (a y c) AT vs S y (b y d) CT vs S para las regiones costera (recta 
y puntos azules), plataforma (recta y puntos rojos), norte (recta y puntos magenta) y 
sur (recta y puntos naranja).  Las ecuaciones de las rectas de ajuste se presentan en 
la Tabla 2.2. 
 
2.1.3 Masas de agua y modelo de mezcla   
De acuerdo a la literatura (ej. Guerrero y Piola 1997), la baja variabilidad 
estacional en la salinidad permite definir 4 masas de agua en el Mar 
Patagónico: Agua del Estrecho de Magallanes (AEM, S < 33.4), Agua Sub-
Antártica de Plataforma (ASAP, 33.4 < S < 33.9), Agua de la Corriente de 
Malvinas (ACM, S > 33.9) y el agua del Golfo San Matías, caracterizada por un 
máximo relativo de salinidad (Scasso y Piola, 1988).  Como no se cuenta con 
datos de AT y CT en la región del Golfo San Matías, no se hará referencia a 
ella.  En la climatología de salinidad superficial (Figura 2.3) y en el diagrama 




T-S (temperatura vs. salinidad, Figura 2.8) se distinguen dichas masas de 
agua.  El ACM tiene rango de temperatura variable producto de la 
estacionalidad (2 - 20 °C en marzo a 1-8 °C en septiembre), el AEM posee 
temperaturas relativamente bajas (< 10 °C).  Las bajas temperaturas del AEM 
se deben a la influencia de las aguas provenientes del estrecho de Magallanes 
y de los canales fueguinos, y las ASAP poseen características intermedias 
entre las otras dos masas de agua (Bianchi et al., 1982; Guerrero y Piola, 
1997). 
Teniendo en cuenta las diferentes características de las masas de agua, se 
definen tres Aguas Tipo (Figura 2.8). La Tabla 2.3 presenta los valores de T y S 
que caracterizan a cada masa de agua junto con los valores de CT, AT y O2 
correspondientes.   
 
Figura 2.8: Diagrama T-S del Mar Patagónico, los cuadrados rojos marcan los Agua 
Tipo característicos de cada masa de agua. Las líneas punteadas grises marcan el 
límite entre las masas de agua.  En colores se representan las concentraciones de CT 
(µmol·kg-1).  Las características termohalinas de cada  miembro final se  muestran en 
la Tabla 2.3. 
 
Tabla 2.3: Características de cada una de las aguas tipo representativas de cada 
masa de agua. El R2 representa la varianza explicada por el método de cada una de las 
variables. 
Masa de agua S T (°C) CT (µmolkg-1) AT (µmolkg-1) O2 (µmolkg-1) 
CM 34.47 2.62 2219.6 2307.4 195.2 
ASAP 33.71 20.3 1972.6 2271.7 228.9 
EM 32.02 4.3 2002.6 2138.9 324.7 
R2 
  
0.53 0.92 0.77 




Para estimar las contribuciones de las masas de agua en CT y AT, se utilizó 
la metodología que determina la mezcla (ver Sección 6.7 de Datos y Métodos,), 
y se estima la cantidad de AT, CT y O2, que se obtendría producto de la mezcla 
(ATmix, CTmix y O2mix).  Como se vio en el punto anterior (Sección 2.1.2), la AT 
tiene un comportamiento conservativo con la mezcla.  Por tal motivo, fue 
calculada la ATmix a fin de utilizarla como validación del método de mezcla en 
la región de estudio.  Se obtuvo que los procesos de mezcla explicarían 
alrededor del 92% de la variabilidad de AT (Figura 2.9a y Tabla 2.3), lo que 
sería un indicativo de que la metodología funciona apropiadamente en el MP. 
Con respecto al CT, se obtuvo que el CTmix explica solo el 53% de la 
variabilidad observada (Figura 2.9b).  
 
 
Figura 2.9: (a y b) Diagramas de AT y CT estimados con el modelo de mezcla (ATmix y 
CTmix respectivamente) en función de los valores de AT y el CT observados para el MP. 
(c y d) Diagramas de los residuales de AT y CT (ΔAT y ΔCT) en función de la salinidad.  
En colores se discriminan las distintas estaciones del año. 




Los residuales entre la cantidad observada de CT, O2 y AT, con el valor 
determinado con el modelo de mezcla (CTmix, O2mix y ATmix), representan la 
contribución por procesos biogeoquímicos, que nombraremos como ΔCT, ΔAT y 
ΔO2. Los residuales de AT y CT son presentados en la Figura 2.9 (c y d) en 
función de la salinidad.  De esta manera, por ejemplo para CT, es posible 
expresar: 
                                  (2.1) 
Para poder comprender cuáles son los procesos biogeoquímicos que afectan 
al CT y AT, se complementa el estudio con la determinación de ΔCT, ΔAT y 
ΔO2, los cuales serán analizados en las secciones 2.1.4 y 2.1.5. 
 
2.1.4 Análisis de ΔCT 
Los resultados del residual de CT (ΔCT) muestran que el 70% de los datos 
tienen ΔCT negativos y el 30% restante es positivo (Figura 2.9d). En la 
distribución superficial de ΔCT (Figura 2.10), se puede observar que los ΔCT 
positivos ocurren principalmente en verano y otoño en la región costera. La 
distribución superficial de ΔO2 permite observar, durante estas mismas 
estaciones, que hay algunas áreas en la región costera en donde el ΔO2 es 
negativo (verano y otoño, Figura 2.11 b y c).  Esto indica una anti-correlación 
entre ΔCT y ΔO2 en la zona mezclada de los frentes de marea. Esta situación 
podría ser debida al aporte de las aguas del fondo, ricas en CO2 y con menor 
O2, causada por la mezcla vertical por la marea, así como también a la 
resuspensión de detritos, incluyendo materia orgánica en descomposición en 
donde prevalece la degradación bacteriana, proceso en el cual ocurre consumo 
de oxígeno y liberación de CO2 por respiración. En acuerdo con la intensa 
emisión de CO2 hacia la atmósfera que se evaluó para esta región en los 
mismos períodos (Capítulo 1, Sección 2.2.1). 
Durante el período de primavera (octubre de 2005, Figura 2.10a), se 
observa principalmente consumo de CO2 en la región de plataforma (ΔCT < 0), 
siendo en promedio un ~60% mayor en el sector al norte de 47°S respecto al 
sur de dicha latitud.  Por otro lado, en algunos sectores de la región costera, 
como en la costa de Bahía Grande y alrededor de Península Valdés, también 
en primavera, se observa producción de CO2 (ΔCT > 0). Con respecto al ΔO2 




(Figura 2.11), existe una predominancia de los valores positivos, marcando 
una actividad biológica activa. En primavera, el ΔO2 medio en el norte es 
mayor que al sur (Figura 2.11a), que en concordancia con lo observado para 
ΔCT, permite deducir que la bomba biológica es más intensa en el norte que 
en el sur durante la primavera.  
 
 
Figura 2.10: Distribuciones superficiales de ΔCT (µmolkg-1). 





Figura 2.11: Distribución superficial de ΔO2 (µmolkg-1).  
 
En el verano el patrón norte-sur es inverso (Figura 2.10b), marcado por un 
intenso consumo en la región sur.  En invierno (Figura 2.10d), el ΔCT es 
predominantemente negativo, con un valor medio de -28.5 µmolkg-1, y su 
intensidad disminuye en más de 50% respecto al resto del año.  Esto sería un 
indicativo de que durante el invierno, en la capa superficial, el CT está más 




influenciado por los procesos de mezcla, lo que es consistente con la mayor 
correlación lineal observada entre CT y S respecto al resto del año (R2 = 0.64, 
Figura 2.6d). 
La Figura 2.12 muestra las distribuciones medias de ΔCT de la capa 
profunda, que abarca desde la base de la capa de mezcla3 hasta el fondo. En 
primavera (Figura 2.12a), se observa un consumo activo de CO2 en la mayor 
parte del MP, siendo más intenso en la región de plataforma al norte de 42°S, 
con ΔCT < -75 µmolkg-1.  En verano, en la región entre la costa y la plataforma 
media, entre 41 y 46°S (Figura 2.12b), los ΔCT son altamente positivos (hasta 
90 µmolkg-1), indicando producción neta e intensa de CO2. En los perfiles 
verticales correspondientes a esta región y período, en particular, en las 
estaciones n°59 y 70 (Figura 2.13 a y b), en la capa profunda, además de tener 
ΔCT positivos, los ΔO2 correspondientes son negativos, indicando una 
dominancia de procesos de remineralización o respiración.  
 
 
Figura 2.12: Distribuciones estacionales medias de ΔCT (µmolkg-1) de la capa 
profunda para a) primavera (septiembre 2005), b) verano (marzo 2006) y c) invierno 
(octubre 2006). Se marcan la posición de las estaciones cuyos perfiles verticales son 
presentados en la Figura 2.13. 
 
                                                          
3 Profundidad de la capa de mezcla media estimada = 30 ± 5 m 





Figura 2.13: Perfiles verticales de Temperatura de CTD (negro), ΔCT (azul) y ΔO2 (rojo) 
de las estaciones 59 y 70 de GEF2 (a y b), 18 de GEF1 (c) y 53 de GEF3 (d). 
 
Siguiendo el trabajo de Paulmier et al. (2011), se realizó un diagrama ΔCT 
vs ΔO2 (Figura 2.14) que permite identificar cuáles son los procesos que 
dominan en dichos parámetros.  En el cuadrante I (ΔCT > 0 y ΔO2 < 0) 
dominaría el proceso de remineralización y respiración. En dicho cuadrante se 
observan datos en verano y en otoño (Figura 2.14 a y b).  Los perfiles verticales 
de ΔCT y ΔO2 de las estaciones CTD 59 y 70 correspondientes a GEF2 (Figura 
2.13), indican claramente que los datos cuya relación ΔCT/ΔO2 los ubica en el 




cuadrante I, se encuentran por debajo de la termoclina y aquellos que están 
por encima de la capa de mezcla corresponden al cuadrante II.  
 
 
Figura 2.14: Diagramas estacionales de  ΔCT vs ΔO2 (molkg-1).  En rojo se 
representan las rectas de mejor ajuste para cada caso. 
 
La situación del cuadrante III ocurre solo en menos de 1% de los datos, con 
valores de ΔCT y ΔO2 cercanos a 0. Esto no necesariamente implica que no 
haya actividad biológica, sino que podría haber una compensación entre 
nueva producción de CT y el consumo del carbono producido en el periodo 
anterior. En el cuadrante IV se encuentra el 72% de los datos, y se distribuyen 
principalmente a lo largo de toda la plataforma media y exterior del Mar 
Patagónico. A modo de ejemplo se presentan 2 estaciones seleccionadas por 




presentar los valores extremos del cuadrante IV en primavera e invierno tardío 
(Figura 2.14 c y d): la estación n°18 de GEF1 (Figura 2.12a) se encuentra en la 
plataforma media y corresponde al mes de octubre de 2005, y la estación n°53 
de GEF3 ubicada en el exterior del MP (Figura 2.12c), correspondiente al mes 
de septiembre de 2006.  En este cuadrante domina el proceso de la 
fotosíntesis.  Se observa para esos perfiles (Figura 2.13c y d) que los máximos 
de ΔO2 y mínimos de ΔCT ocurren en la capa superficial iluminada, donde 
tiene lugar la mayor producción fitoplanctónica. 
 
2.1.4.a Carbono secuestrado 
A partir del ΔCT, además de permitir conocer cuáles son los procesos que 
afectan al CO2, es posible estimar el CO2 que es secuestrado.  Integrando los 
datos que se encuentran en la capa superficial (desde superficie hasta la capa 
de mezcla), se estima en promedio anual para todo el MP una producción de 
2.5 TgC y un consumo de -16.6 TgC, lo que conlleva a un secuestro neto de     
-14 TgCaño-1 (Tabla 2.4).  Por otro lado, al integrar la capa profunda (desde la 
capa de mezcla hasta el fondo), se obtiene un consumo 85.7% mayor respecto 
a la producción, que conlleva a un secuestro neto anual de -20.4 TgCaño-1. 
Debe aclararse que al no contar con información de la capa profunda para el 
período de otoño, el balance anual es una aproximación realizada a partir de 
los datos de verano, invierno y primavera.  A partir de estos resultados se 
puede cuantificar que la bomba biología actúa como un eficiente mecanismo 
de secuestro de CO2, consumiendo en total 34.4 (14.0 + 20.4) TgCaño-1 en 
todo el MP.  
 
Tabla 2.4: Integrales de ΔCT (en TgC), para todo el MP, en la capa superficial y la capa 
profunda. Se discriminan los valores positivos de los negativos, y luego se presenta el 
valor neto resultante entre ambas integrales. 
 Capa Superficial Capa Profunda 
 ∫∆CT>0 ∫∆CT<0 Neto ∫∆CT>0 ∫∆CT<0 Neto 
Verano 3.97 -13.2 -9.3 12.3 -21.8 -9.5 
Otoño 3.90 -5.3 -1.4 -- -- -- 
Invierno 0.06 -12.5 -12.4 0.15 -29.1 -29.1 
Primavera 1.06 -18.4 -17.4 1.2 -44.1 -44.1 
Anual 2.54 -16.6 -14.0 3.4 -23.8 -20.4 
 
 




Se concluye que, en promedio, durante todo el año predomina el consumo 
de CO2 sobre la producción, resultando en un secuestro neto de CO2. En 
primavera el secuestro es máximo, siendo de -17.4 TgC en la capa superficial y 
-44.1 TgC en la capa profunda (Tabla 2.4).  Las integrales de ΔCT en la capa 
superficial, muestran una producción de CO2 de 3.97 TgC en verano y 3.90 
TgC en otoño.  Como ya se hizo mención anteriormente, analizando la 
distribución de ΔCT superficial (Figura 2.10 b y c), la zona en la cual ocurre 
producción de CO2 es, principalmente, la región costera, del lado mezclado de 
los frentes de marea. En verano, además, se observa producción en la capa 
profunda (12.3 TgC).  
2.1.4.b Tasas molares de Redfield en el Mar Patagónico 
A partir de los valores de ΔCT vs ΔO2 (Figura 2.14), y de datos de nitratos, 
fosfatos y silicatos (diagramas ΔN vs ΔP y ΔSi vs ΔN, Figura 2.15), se obtienen 
los valores de las tasas de Redfield o tasas molares características para el MP.  
De acuerdo a Redfield (1934) la composición química del fitoplancton marino y 
las características químicas del océano profundo mantienen gran similitud 
entre sí y, si los nutrientes no son limitantes, se cumple la razón 
106C:16N:1P:138O2. Según estas relaciones, la relación C:O2 es de 0.768.  
Los resultados muestran que las pendientes de las rectas de ajuste de ΔCT 
vs ΔO2 (Figura 2.14) varían entre -0.540 y -0.797, observándose en primavera 
un comportamiento cuasi-Redfiliano (ΔCT/ΔO2 = -0.797), con un valor anual 
de -0.68 ± 0.06. Un valor más bajo que el Redfiliano podría implicar un menor 
consumo de CO2 respecto a la producción de O2.  
Por otro lado, cuando se utilizan los datos disponibles de fosfatos (P) y 
nitratos (N), se observa que la relación ΔN:ΔP para el MP es de 8.2:1 (Figura 
2.15a), 2 veces menor comparado a la relación de Redfield de 16:1.  Este 
resultado podría estar relacionado con estrategias de crecimiento del 
fitoplancton (Arrigo, 2005).  Klausmeier et al. (2004) proponen un modelo que 
predice que durante el crecimiento exponencial del fitoplancton responsable 
del florecimiento (“bloom”), la asignación de recursos hacia la producción de 
maquinaria de crecimiento se ve favorecida, reduciendo su relación N:P a ~8, 
muy por debajo del valor de Redfield de 16. Además, nuestros resultados 
están en concordancia con las conclusiones de Paparazzo (2011), quien 
encuentra que la relación N/P es muy variable en el MP y se encuentra por 




debajo de 16:1 debido a que las concentraciones de nitrato son bajas y 
disminuyen con la latitud (~0 molkg-1 en 40°S).  Además el fosfato también 
disminuye con la latitud aunque en menor grado que el nitrato. Por otro lado, 
Paparazzo et al. (2010) concluyen que el nitrato es el nutriente limitante en las 
aguas estratificadas del MP, que conduce a altas concentraciones de fosfato y 
silicato. Por lo tanto, desde el punto de vista Redfiliano, nuestros resultados, 
validan lo propuesto anteriormente para la región, soportando el hecho de que 
el nitrato actúa como un nutriente limitante en el MP.  Pero, desde el punto de 
vista del modelo de Klausmeier, la relación ΔN:ΔP estimada en esta tesis, se 
ajustaría con las concentraciones necesarias para la formación del blooms 
intensos y extendidos.  
Otro parámetro de interés es el silicio (Si), Brzezinski (1985) analiza las 
tasas Si:C:N en diatomeas marinas, obteniendo Si/N ~ 0.95. Los resultados 
muestran para el MP una relación ΔSi/ΔN= 0.21 (Figura 2.15b), 4.5 veces por 
debajo al valor obtenido por Brzezinski (1985). Los puntos que se alejan de la 
nube datos (puntos grises) corresponden a datos de verano e invierno que se 
ubican al sur de 50°S.  
 
 
Figura 2.15: Correlación (a) ΔN vs ΔP y (b) ΔSi vs ΔN, los puntos grises del panel (b) 
fueron extraídos para realizar el ajuste lineal, debido a su gran dispersión. 
 
2.1.5 Análisis de ΔAT 
Algunos de los procesos que afectan al CT (y ΔCT) también pueden ser 
evidenciados en AT (y ΔAT). Por ejemplo, en la formación de CaCO3, en donde 




son utilizados por cada mol de CaCO3 precipitado, un mol de carbono y un 
mol con doble carga positiva del ion Ca2+, llevan a un decrecimiento en CT y 
AT con una relación 1:2. Por otro lado, la fotosíntesis reduce el CT y podría 
incrementar la AT.  Como se indicó anteriormente, la variabilidad de la AT es 
explicada en 92% por los procesos de mezcla, el 8% restante sería debido a 
procesos biogeoquímicos.  Este residuo está representado como ΔAT.   
El ΔAT obtenido tiene un rango de 59 µmolkg-1 con valores de entre -34 y 
25 µmolkg-1 (Figura 2.9c), un orden de magnitud menor respecto al obtenido 
para ΔCT. Además el ΔAT es predominantemente negativo (82% de los datos). 
Los valores negativos podrían estar asociados a la precipitación de CaCO3. En 
ese caso, en el valor extremo de ΔAT = -34 µmolkg-1, si se considera la relación 
1:2 entre CT y AT, se tendría un ΔCT = -17 µmolkg-1. 
El ΔAT superficial (Figura 2.16), tiene un bajo valor medio anual (-7.2 ± 0.6 
µmolkg-1), y representa solo un 0.3% respecto a la AT media superficial (2239 
± 0.6 µmolkg-1, Tabla 2.1:). En verano y otoño el ΔAT es mayormente negativo 
(Figura 2.16b y c), con valores medios de -9.4 ± 0.5 y -8.9 ± 0.4 µmolkg-1 
respectivamente (Tabla 2.5). El predominio de ΔAT negativos, que indicaría 
una disminución en la AT, podría ser causado por una importante 
precipitación de CaCO3 provocada por el proceso de bio-calcificación. En la 
región del MP, ese proceso sería ocasionado por una intensa formación de 
fitoplancton calcáreo del grupo de los cocolitofóridos, los cuales forman blooms 
extensos en el MP (Balch et al., 2014) y de otros organismos como los 
foraminíferos.  Esta hipótesis será estudiada en el siguiente capítulo, mediante 
el análisis de la saturación de CaCO3 y su relación con la presencia de 
cocolitofóridos (Capítulo 3, Sección 3.1.1). 
 
Tabla 2.5: Valores medios superficiales de ΔAT (µmolkg-1) para el MP con sus 
respectivos errores estándar. 
 
∆AT 
Verano -9.4 ± 0.5 
Otoño -8.9 ± 0.4 
Invierno -2.8 ± 0.4 
Primavera -7.7 ± 0.6 
Anual -7.2 ± 0.6 




Por otro lado, en algunas regiones, principalmente en primavera e invierno, 
se observan ΔAT positivos.  Un aumento en AT podría ser debido a disolución 
de CaCO3 o también, en algunos casos, a la fotosíntesis.  Una activa 
fotosíntesis explicaría los ΔAT > 5 µmolkg-1 observados entre 38 y 41°S en 
invierno (Fig. 2.19d), que coinciden con la presencia de altas concentraciones 
de Chl-a en dicha zona (> 4 mgm-3, Figura 2.5d). 
 
 
Figura 2.16: Distribución superficial de ΔAT (µmolkg-1) para el MP. 




2.1.6 Factor de Revelle 
A partir de los datos de AT y CT, es posible calcular todos los parámetros 
del sistema de los carbonatos, incluyendo pH, los estados de saturación de 
CaCO3 (Ca, Ar) y el factor de Revelle (Rf). El pH y los Ca, Ar serán 
presentados en el Capítulo 3.  El Rf, describe cómo la concentración de CO2 en 
agua varía para un determinado valor o cambio en CT (Revelle y Suess, 1957; 
Broecker et al., 1979).  Cuantifica la sensibilidad del océano frente a un 
aumento del CO2 atmosférico y su verdadera capacidad de absorción. Bajos 
valores del Rf indican una mayor eficiencia para la captura de CO2 
antropogénico (Völker et al., 2002; Sabine et al., 2004). A medida que el 
océano continúa absorbiendo CO2 atmosférico, el sistema de los carbonatos 
reacciona hacia concentraciones más altas de CO2 acuoso y por ende el factor 
de Revelle aumenta; consecuentemente, la capacidad buffer y su capacidad de 
capturar CO2 disminuye (Hauck y Völker, 2015). 
En rasgos generales, en el MP el Rf aumenta en sentido norte-sur, con un 
rango de variación de 9 a 16, y tiene un valor medio anual de 12.3 ± 0.1. En 
primavera e invierno se observan los mayores valores de Rf (Figura 2.17 a y d), 
con valores medios de 12.9 ± 0.1 y 13.12 ± 0.06, y máximos que alcanzan los 
17.5 y 16.9 respectivamente (Tabla 2.6). En verano y otoño, el Rf es menor 
(Figura 2.17 b y c), con valores medios de 11.28 ± 0.05 y 11.87 ± 0.09 
respectivamente.  Los valores extremos (Rf > 16), se observan en la región por 
afuera del talud, entre 42 y 48°S, en primavera e invierno (Figura 2.17 a y d). 
 
Tabla 2.6: Valores medios (con errores estándar de la media), mínimos y máximos del 
factor de Revelle para el MP. 
 Media Mínimo Máximo 
Primavera 12.9 ± 0.1 9.3 17.5 
Verano 11.28 ± 0.05 9.33 14.01 
Otoño 11.87 ± 0.09 10.02 15.49 
Invierno 13.12 ± 0.06 11.18 16.89 
Anual 12.3 ± 0.1   
 
En el océano global, el Rf se encuentra entre 8 y 16, observándose en 
general los bajos valores en aguas cálidas tropicales y subtropicales y los 
mayores en aguas frías de altas latitudes (Sabine et al., 2004). Por lo tanto, 




comparado al océano global, el MP presenta valores de Rf de medios a altos 
indicando una relativa baja capacidad de absorción de CO2 de la atmósfera. 
 
 
Figura 2.17: Distribución superficial del factor de Revelle (Rf) en el MP, estimado a 
partir de AT y CT. 
 




2.2 Zona 2: Plataforma norte y océano abierto adyacente 
Con el fin de estudiar el sistema de los carbonatos en una región del 
Atlántico Sudoccidental, que incluye la plataforma del sur de Brasil, la zona 
común de pesca Argentina-Uruguaya y el océano abierto adyacente, se 
utilizaron los datos tomados durante las campañas SAMOC (2009 – 2014) y 
STSF (2013), Figura 2.18 (ver Datos y Métodos, Sección 1.1). Los datos 
corresponden a los meses de julio, agosto y octubre de los distintos años, por 
lo que los resultados aquí presentados representan una climatología de la 
transición invierno/primavera para el período 2009-2014. Durante estas 
campañas se determinaron, además de parámetros oceanográficos (perfiles 
CTD, que incluyen temperatura, salinidad y oxígeno disuelto, y datos en 
continuo de TSM y SSM), O2 disuelto, AT y CT, obtenidos de muestras 
discretas en superficie y a distintos niveles de la columna de agua.  
 
 
Figura 2.18: Ubicación de las estaciones oceanográficas durante las campañas 
SAMOC (2009 – 2014, negro) y STSF (2013, rojo). Los puntos azules corresponden a la 
posición de los datos de la base global GLODAPv2.  Se marcan en el mapa los 
contornos de las isobatas de 200, 1000 y 3000 m. 
 
2.2.1 Alcalinidad Total (AT) y Carbono Inorgánico Disuelto (CT) 
Los datos de AT y CT presentan un amplio rango de variación, con valores 
que van desde 1775 a 2441 µmolkg-1 para AT y 1680 a 2453 µmolkg-1 para 
CT.  Las distribuciones superficiales de AT y CT (Figura 2.19 a y b), muestran 




que ambos parámetros tienen valores mínimos en la región de la plataforma 
de Brasil y Uruguay (desde la costa hasta la isobata de 200 m), con valores 
medios de 2190 ± 15 µmolkg-1 y 2001 ± 16 µmolkg-1 (Tabla 2.7), 
respectivamente.  Estos bajos valores corresponden al agua diluida de la 
Pluma del Río de la Plata (APP, Figura 2.19e), evidenciada con un mínimo de 
salinidad en la plataforma (Figura 2.19d).  Por el contrario, en el sector 
oceánico, la AT y el CT superficial presentan altos valores, con AT > 2250 
µmolkg-1 y CT > 2050 µmolkg-1 (Figura 2.19 a y b) y valores medios de 2328 ± 
7 µmolkg-1  para AT y 2079 ± 5 µmolkg-1 para CT (Tabla 2.7).  Estas aguas 
corresponden al Agua Tropical (TW4, Figura 2.19e), caracterizada por altos 
valores de salinidad (SSM > 35, Figura 2.19c) y de temperatura (TSM > 16 °C, 
Figura 2.19d).   La región ocupada por el Agua Sub-Antártica de plataforma 
(ASAP, Figura 2.19e), caracterizada por menores temperaturas (TSM < 12 °C, 
Figura 2.19c), presenta valores intermedios de AT y CT. 
 
Tabla 2.7: Valores medios areales de AT y CT (en µmolkg-1) superficiales, con sus 
respectivos errores estándar. Para la zona 2 completa y para las aguas de plataforma 
(incluyen ASAP, APP y ASTP) y aguas oceánicas adyacentes. 
 AT CT 
Plataforma 2190 ± 15 2001 ± 16 
Océano adyacente 2328 ± 7 2079 ± 5 
ZONA 2 2282 ± 10 2054 ± 8 
 
 
Se presentan 2 secciones verticales de AT y CT con el fin de analizar la 
distribución de dichos parámetros (Figura 2.20 y Figura 2.21). La primera 
corresponde a una transecta que atraviesa la plataforma, partiendo de la 
localidad de Albardao (Brasil) y hasta el borde del talud en 34.5ºS (Sección 
Albardao, Figura 2.18), y la segunda corresponde a una transecta ubicada en 
34.5ºS, en aguas oceánicas entre el talud y 44.5ºO (Sección SAMOC, Figura 
2.18). 
 
                                                          
4 Se utiliza las siglas en ingles por ser las más utilizadas en la literatura 





Figura 2.19: Distribuciones climatológicas medias de superficie, correspondientes al 
periodo Julio-Octubre entre los años 2009-2014, de a) AT (µmolkg-1), b) CT (µmolkg-1), 
c) salinidad (SSM) y d) temperatura (TSM). e) Diagrama T-S de la capa superficial de la 
zona 2, en colores se representa el CT y se indican las masas de agua que se hacen 
referencia en el texto. 
 
Los máximos y mínimos relativos de AT y CT se asocian a las distintas 
masas de agua presentes en la región.  En la sección Albardao (Figura 2.20 a y 




b), se observan mínimos valores de AT (< 2000 µmolkg-1) y CT (< 1800 
µmolkg-1) en la zona cercana a la costa en toda la columna de agua.  En esta 
región se encuentran las aguas diluidas de la Pluma del Río de la Plata, 
caracterizadas por baja salinidad en toda la columna de agua (S < 30, Figura 
2.20c). Tanto AT como CT, aumentan en presencia del Agua Subtropical de 
Plataforma (ASTP), a partir de ~ 52.6ºO hasta el talud, alrededor de la latitud 
34°S (Figura 2.20), y ambas aumentan con la profundidad, con una tasa 
media de 1 µmolkg-1m-1 para ambos parámetros.    
 
 
Figura 2.20: Secciones verticales de a) AT (µmolkg-1), b) CT (µmolkg-1), c) Salinidad y 
d) Temperatura (ºC), transecta Albardao. 
 
La sección SAMOC se encuentra en una región del océano abierto, con 
profundidades de hasta ~4900 m.  La AT y el CT presentan mayores valores 
respecto a los observados en la sección Albardao (AT > 2200 µmolkg-1 y CT > 
2100 µmolkg-1, Figura 2.21 a y b), y presentan un complejo patrón de 




distribución. Para poder comprender dicho patrón, se presenta la distribución 
de las masas de agua en la región, obtenidas a partir de las secciones de 
temperatura, salinidad y oxigeno disuelto (Figura 2.21 c, d y e). Es posible 
identificar las diferentes masas de agua presentes en esta transecta utilizando 
de manera complementaria las superficies de densidad neutral (), obtenidas a 
partir de T y S (Jackett et al., 1997), junto con los diagramas T-S (Figura 2.21 
f y g).  En todos los paneles de la Figura 2.21 se indican las superficies de 
densidad neutral que actúan como límites entre las distintas masas de agua 
(Valla et al., 2018).  Se identifican de superficie a fondo: Agua Central del 
Atlántico Sur (SACW), Agua Intermedia Antártica (AAIW), la rama Superior del 
Agua Circumpolar (UCDW), el agua del Atlántico Norte (NADW), la rama 
inferior del Agua Circumpolar (LCDW) y el Agua de Fondo Antártica (AABW).  
La Figura 2.21e (oxígeno) permite identificar claramente las dos ramas del 
Agua Circumpolar, con mínimos relativos respecto a la NADW.  
Los altos valores de AT (> 2350 µmolkg-1) y bajos de CT (< 2125 µmolkg-1), 
que se observan en los primeros ~300 m (Figura 2.21 a y b), se corresponden 
con las aguas cálidas y salinas de TW (Figura 2.21 c y d). Alrededor de 500 m, 
entre 50 y 46.5°O se observa un mínimo relativo de AT de ~2250 µmolkg-1. El 
AAIW, asociada al mínimo de salinidad y máximo de oxígeno alrededor de los 
1000 m de profundidad (Figura 2.21 c y e), tiene un mínimo relativo de AT, de 
entre 2250 y 2300 µmolkg-1 (Figura 2.21a). Los máximos de CT, de hasta 
2400 µmolkg-1, se observan entre 1500 y 2000 m de profundidad, al este de 
47.5°O, donde también se observan altos valores de AT (~2375 µmolkg-1). 
Contrariamente, hacia el oeste de 47.5°O, los valores de CT son bajos (~2200 
µmolkg-1), lo que indica un amplio rango de variabilidad de CT en el UCDW.  
Por debajo de UCDW, el NADW, entre 2000 y 3000 m, se puede caracterizar 
por aguas más homogéneas, con un CT que ronda los 2200 µmolkg-1 y AT en 
2325 µmolkg-1.  El agua LCDW (~3000 - 4000 m) presenta un máximo relativo 
de CT con valores de entre 2250 y 2350 µmolkg-1 (Figura 2.21b) mientras que 
la AT tiene características similares a la observada en la capa superior (Figura 
2.21a).   
 






Figura 2.21: Secciones verticales de a) AT (µmolkg-1), b) CT (µmolkg-1), c) Salinidad, 
d) Temperatura (°C) y e) Oxigeno (mll-1),  para la transecta SAMOC. Los contornos 
indican las superficies  que delimitan a las masas de agua (Valla et al., 2018), las 
mismas se indican en c). (f y g) Diagramas T-S correspondiente a la sección SAMOC, 
en color se indican los valores de AT (f) y CT (g). 
f) g) 




A partir de los 1500 m de profundidad se puede observar que la AT (Figura 
2.21a) no parece tener correspondencia con la salinidad (Figura 2.21 c y f), ya 
que al contrario de lo que se observaba anteriormente, muestra altos valores 
de AT (> 2350 µmolkg-1) con un mínimo relativo de salinidad (~34.7). Esta 
oposición entre AT y la salinidad se discutirá en la Sección 2.2.2 de este 
capítulo.  
Finalmente, en la Figura 2.22 se presentan los perfiles verticales de AT y CT 
de la transecta SAMOC junto con los perfiles obtenidos de la base GLODAPv2 
(Figura 2.18). Los datos de la base GLODAP (Figura 2.22, puntos verdes), 
presentan una distribución mayormente homogénea. Cualitativamente, los 
datos presentados en esta tesis siguen el mismo comportamiento que los datos 
históricos de la región. Sin embargo, se observa que los CT son, en promedio, 
mayores en ~50 µmolkg-1 respecto a los históricos. Mientras que la AT fluctúa 
alrededor de los datos históricos, con menores valores entre 500 y 1500 m y 
mayores entre 1500 y 3000 m de profundidad.  
 
 
Figura 2.22: Perfiles verticales de (a) AT y (b) CT. Los puntos verdes corresponden a 
los datos históricos disponibles en la región de estudio de la base global GLODAPv2 y 
los turquesa a los datos correspondientes a la transecta SAMOC. 
 




2.2.2 Relación AT-S y CT-S 
Para estudiar la relación de AT y CT con la salinidad en el sector norte del 
Atlántico Sudoccidental (Zona 2), se presentan los diagramas AT y CT en 
función de S (Figura 2.23).  Se observa una relación lineal entre AT y S (R2 = 
0.85), con pendiente 45.16 µmolkg-1 y ordenada al origen 742.3 µmolkg-1.  
Los datos que se apartan de la linealidad corresponden a aguas profundas (z > 
1500 m). Esta característica también se observa en los datos históricos de la 
base GLODAPv2 (Figura 2.23a, puntos azules), lo cual indica que es una 




Figura 2.23: Diagramas AT vs S (a y c) y CT vs S (b y d). En los paneles superiores los 
puntos negros correspondes a los datos in-situ (en rojo la recta de mejor ajuste), y los 
azules a los datos históricos de la base global GLODAPv2. En los paneles inferiores los 
puntos rojos corresponden a los datos que se encuentran en la zona de plataforma y 
los puntos púrpura corresponden a los de agua oceánica. 




La correlación lineal entre CT y S es baja (R2 = 0.28, Figura 2.23b). Sin 
embargo, al separar los datos según régimen de plataforma u oceánico, los 
datos que se encuentran en la plataforma continental presentan relación lineal 
tanto en AT-S como en CT-S (Figura 2.23 c y d).  De esta manera, para la 
región de plataforma, tanto AT como CT se comportan como variables 
conservativas y su variabilidad podría estar relacionada con procesos de 
mezcla. Esta característica conservativa en el CT se ha observado en otras 
regiones influenciadas por las descargas de los ríos, por ejemplo Río Amazonas 
(Druffel et al., 2005; Cooley y Yager, 2006).  La región de plataforma, para los 
meses estudiados, se ve influenciada por agua de la Pluma del Río de la Plata 
así como también por agua de la Laguna Los Patos (Piola y Romero, 2004). Por 
lo tanto, el carácter conservativo de AT y de CT en la zona de la plataforma 
norte del Atlántico sudoccidental, podría estar relacionado a una situación 
similar a los mostrados anteriormente en zonas de influencia de ríos.  
Por otro lado, puede observarse que en las aguas oceánicas la AT tiene 
menor carácter conservativo (R2 = 0.53) respecto a lo observado en plataforma 
(Figura 2.23c, Tabla 2.8) y el CT es altamente no-conservativo (R2 = 0.07, 
Figura 2.23d, Tabla 2.8).  La baja linealidad de AT en el sector oceánico está en 
concordancia con lo visto previamente (sección 2.2.1 de este capítulo), para la 
transecta SAMOC (Figura 2.21), para la cual en la columna de agua la AT no 
parece tener una relación directa con la salinidad. Para examinar las razones 
de esta baja correlación, se evaluó la relación AT-S y CT-S en distintas capas 
de agua, sub-superficial, intermedia y profunda (Figura 2.24).  Se obtuvo que 
la relación lineal es mayor en las capas sub-superficial (R2 = 0.76) e 
intermedia (R2 = 0.84), y además ambas capas tienen una relación lineal 
similar (Tabla 2.8), mientras que en la capa profunda la correlación es baja, 
indicando que la AT a diferencia de las capas menos profundas, pierde 
carácter conservativo, con R2 = 0.34 (Figura 2.24 y Tabla 2.8).  Para CT (Figura 
2.24c), se obtuvo que en la capa sub-superficial la correlación CT-S, con R2 = 
0.31, a pesar de ser claramente no conservativo, es mayor respecto a las otras 
capas más profundas. 




Tabla 2.8: Expresiones y estadística de las correlaciones lineales de AT y CT con S y el par S-T, para el sector de aguas oceánicas de la Zona 
2. Se presentan 3 capas en la vertical:  sub-superficial (0-50 m), intermedia (50-500 m) y profunda (500 m-fondo). Entre paréntesis y en rojo 
se encuentran los p-valores de los coeficientes obtenidos para cada modelo de regresión lineal. 
  AT CT 




43.07(0) x S +817.6 





-28.0(0) x S +3128.4 









52.18(0) x S + 480 





31.5 (0) x S + 962.6 






54.7(0) x S + 390 





-14.97(0.02) x S + 2638.4 






94.2(0) x S - 933.3 





88.8(10-5) x S - 849.49 











Si a las relaciones AT-S y CT-S de las tres capas se le agrega la 
temperatura (T), se observa que realizando una correlación lineal múltiple, el 
grado de relación aumenta (Tabla 2.8), mejorando los modelos de correlación. 
Esto ocurre en todas las capas por separado y en el total de la columna de 
agua (Oceánica total Tabla 2.8), obteniendo en este caso un R2 = 0.64 para AT y 
R2 = 0.66 para CT. Estas correlaciones sugieren que un alto grado de AT y de 
CT (> 60%), puede ser debida a la contribución propia de las masas de agua. 
Para cuantificar la contribución de cada masa de agua, y de manera análoga a 
lo realizado para la zona del MP (Sección 0), se aplico un modelo de mezcla. 
 
 
Figura 2.24: Diagramas AT vs S (a) y CT vs S (b) para las aguas oceánicas. Las cruces 
negras corresponden a la capa sub-superficial (0-50 m), las rojas a la capa intermedia 
(50-500 m) y las azules a la profunda (500 m-fondo).  Las expresiones de las 
correlaciones lineales se presentan en la Tabla 2.8. 
 
2.2.3 Modelo de mezcla, ΔCT y ΔAT 
Teniendo en cuenta las masas de aguas presentes en la región, 
caracterizadas previamente en el punto 2.2.1 de este capítulo, se definen 9 
miembros finales para aplicar el modelo de mezcla (ver Sección 6.7, Datos y 
Métodos). Los mismos se detallan en la Tabla 2.9 y se marcan en el diagrama 
T-S de la Figura 2.25.  Los valores de AT y CT (Tabla 2.9) corresponden a los 
obtenidos para cada miembro final.  Para simplificar el estudio, se consideran 
por separado las aguas de plataforma (Figura 2.25a) de las oceánicas (Figura 
2.25b).  




Tabla 2.9: Valores característicos de los miembros finales definidos para cada masa 
de agua presente en la Zona 2. 
Masa de agua T (°C) Salinidad AT (µmolkg-1) CT (µmolkg-1) 
PPW 12.15 23.5 1775 1680 
ASAP 5.96 34.0 2350 2105 
TW 21.6 36.7 2400 2100 
SACW 12 35.5 2350 2150 
AAIW 6.54 34.34 2280 2200 
UCDW 2.7 33.95 2330 2225 
NADW 3.5 34.95 2340 2176 
LCDW 1 34.6 2368 2350 
AABW 0 34.7 2400 2223 
 
 
Figura 2.25: Diagramas T-S correspondientes a la zona 2, a) Aguas de plataforma y b) 
Aguas oceánicas. Los cuadrados rojos marcan los miembros finales de cada masa de 
agua y en líneas punteadas se indican los triángulos de mezcla considerados. 
 
 
Tras resolver el modelo de mezcla para la región, se determinan los valores 
de AT y CT que se obtendrían producto de la mezcla entre las distintas masas 
de agua (ATmix y CTmix, respectivamente). En la Figura 2.26 se muestra la 
comparación entre los valores obtenidos de ATmix y CTmix versus los valores 
observados de AT y CT.  De esta manera, para los datos correspondientes a 
plataforma, aparece que un 90% de la variabilidad de AT y un 79% del CT 
serían debidos a los procesos de mezcla (Figura 2.26 a y b).  Sin embargo, 
cuando se consideran solo los datos de la región oceánica, la varianza 
explicada es menor, 67% para AT y 47% para CT (Figura 2.26 c y d). 
   





Figura 2.26: Diagramas de AT y CT estimados con el modelo de mezcla (ATmix y CTmix 
respectivamente) en función de la AT y el CT observados, para los datos de las aguas 
de plataforma (a y b) y aguas oceánicas (c y d). 
 
De igual manera a lo realizado para el MP (Sección 0), se determinó la 
variabilidad restante, ΔAT y ΔCT (Figura 2.27 y Figura 2.28), que sería debida 
a procesos biogeoquímicos o a errores propios de la obtención de los datos (± 
3% de la medición).  Los resultados muestran que el ΔAT tiene un rango de -
110 a 70 µmolkg-1 (Figura 2.27 a y c), representando hasta un 14% de la AT 
observada, mientras que el ΔCT se encuentra entre -130 y 250 µmolkg-1 
(Figura 2.27 b y d), equivalente a <10% de los CT observados. 
Para la región de plataforma, en aguas con S > 32 (Figura 2.27a), los ΔAT 
son menores, lo que implica una disminución en la AT. En la sección vertical 
correspondiente a la transecta Albardao, se observa que dicha disminución en 




AT ocurre en la zona del borde del talud, al este de 52°O, por debajo de los 60 
m de profundidad (Figura 2.28a).  En la misma sección, los ΔAT > 0 
(incremento en AT), ocurren en la capa superficial, por encima de los 25 m de 
profundidad (Figura 2.28a). 
 
 
Figura 2.27: Diagramas de ΔAT y ΔCT en función de la salinidad, para aguas de 
plataforma (a y b) y aguas oceánicas (c y d). 
 
La sección SAMOC muestra ΔCT predominantemente negativos en las capas 
por encima de los 1000 m de profundidad, con un valor medio de -33 µmolkg-
1, y entre ~2000 y 3500 m, con una media de -16 µmolkg-1 (Figura 2.28d).  En 
las capas ocupadas por las masas de agua UCDW (1000 - 2000 m) y LCDW 
(~3500 - 4100 m), el ΔCT no solo cambia de signo sino que también aumenta 
en magnitud. Para UCDW la media es de 60 µmolkg-1 con valores que superan 




los 200 µmolkg-1, principalmente en el lado oriental de la sección (entre 44.5 y 
47.5°O). La LCDW tiene una media de 23 µmolkg-1 y valores que llegan hasta 
100 µmolkg-1 alrededor de los 4000 m de profundidad. Para esta sección, el 
ΔAT (Figura 2.28c) presenta una distribución más homogénea en comparación 
a la observada para ΔCT (Figura 2.28d), con un valor medio de -16 ± 1 
µmolkg-1. Los extremos de ΔAT se observan alrededor de 2000 m, con un valor 
de 60 µmolkg-1, y alrededor de 4000 m, con ΔAT = -80 µmolkg-1.  
La degradación de materia orgánica (MO) y la disolución de CaCO3 son las 
principales causas de cambios en AT y CT en aguas profundas.  El carácter 
químico del material particulado que es degradado o disuelto determina el 
grado de cambio de AT y CT. De esta manera, cuando se degrada un mol de 
carbono orgánico como MO, se produce un incremento de 1 mol en CT y una 
disminución en 0.15 en AT, mientras que la disolución de CaCO3 conduce a 
un aumento en AT y CT con relación 2:1 (Emerson y Hedges, 2008).  Por lo 
tanto, parte de la disminución observada en AT (ΔAT < 0, Figura 2.28c) podría 
ser debía a degradación de materia orgánica, acompañado por un incremento 
en CT (ΔCT > 0, Figura 2.28d).  Por otro lado, como se verá en el Capítulo 3 
(Sección 3.2.b), a partir de los 1000 m de profundidad, las condiciones 
químicas en la sección SAMOC favorecen a la disolución de CaCO3 de la forma 
de aragonita y a partir de los 3000 m para la calcita, eso podría explicar el 
incremento observado en CT.  Tanto la aragonita como la calcita son dos 
formas distintas del carbonato de calcio, presentes en diferentes organismos 
marinos. En el caso particular de las aguas UCDW y LCDW, que presentan un 
alto incremento en CT pero no se refleja en AT, podría ser debido al origen de 
estas aguas.  En el Océano Austral, el plancton formador de minerales está 
dominado por diatomeas que forman su caparazón de material opalino en 
lugar de CaCO3. Cuando las diatomeas se disuelven en dicha región del 
océano, aumentan el CT pero modifica poco a la AT (Emerson y Hedges, 2008). 
Otro proceso que podría tenerse en cuenta es la nitrificación. La nitrificación 
es un proceso microbiológico en el cual el amonio es oxidado por bacterias 
autótrofas a nitrato (Libes, 2009), disminuyendo a la AT en 2 moles por cada 
mol de de amonio que es oxidado.   
 





Figura 2.28: Secciones verticales de ΔAT y ΔCT para las transectas Albardao (a y b) y 
SAMOC (c y d). En todos los casos se utiliza la misma paleta de colores, su unidad es 
molkg-1. 
 
3. Síntesis y comparación  
En este capítulo se presentaron resultados de las observaciones y análisis 
de 2 de los 4 parámetros clave del sistema de los carbonatos en el Océano 
Atlántico Sudoccidental: AT y CT.  Se presentaron por separado dos grandes 
zonas, la Zona 1 corresponde al MP y la Zona 2 incluye la plataforma del sur 
de Brasil, la zona común de pesca Argentina-Uruguaya y el océano abierto 
adyacente.   




En la Zona 1, la distribución de AT se encuentra fuertemente dominada 
por la salinidad, mientras que el CT responde mayoritariamente a procesos 
biogeoquímicos, que conducen a un secuestro neto de CO2.  La Zona 2 
presenta altos rangos de variación, siendo 3.7 y 2.2 veces mayor respecto a los 
observados en la Zona 1 para AT y CT respectivamente. Los amplios rangos de 
AT (1775-2440 molkg-1) y CT (1680-2453 molkg-1) de la Zona 2, se deben 
principalmente a la influencia de las aguas de la Pluma del Río de Plata, que 
lleva a valores tan bajos como AT < 1800 µmolkg-1 y CT < 1700 µmolkg-1. 
Además, las aguas de plataforma de la Zona 2 presentan carácter cuasi-
conservativo tanto en AT como en CT. 
En ambas zonas se ha observado alta relación lineal entre la AT y S, lo que 
implica que se trata de una cantidad cuasi-conservativa. Ambas relaciones 
lineales difieren entre sí, tanto en la pendiente como en la ordenada al origen, 
dando características propias a cada región. Diversos estudios realizados para 
aguas oceánicas (Takahashi et al., 2014) y en mares marginales (Cai et al., 
2010; Wang et al., 2013; Jiang et al., 2014), mostraron que los diferentes 
patrones observados en la relación AT-S se deben a los distintos procesos de 
mezcla y regímenes oceánicos de cada región. En un estudio sobre las 
relaciones de AT-S en mares marginales, Jiang et al. (2014) demuestra que la 
ordenada al origen de la relación AT-S (ATS0), depende de la variabilidad de AT 
debida a procesos biogeoquímicos, tales como precipitación-disolución de 
CaCO3 o producción y captura de nutrientes, o por influencia de descarga de 
ríos, surgencia, corrientes de plataforma, entre otros. De acuerdo a dicho 
trabajo, un ATS0 positivo podría ser por adición de AT en aguas de baja 
salinidad (S < 35) o por una remoción de AT en aguas de alta salinidad (S > 
35).  De acuerdo a esto, en la Zona 2, la adición de aguas de baja salinidad de 
la Pluma del Río de la Plata aportan AT obteniendo un valor positivo de ATS0 
(742 molkg-1, Figura 2.29 recta roja).  Este mismo patrón se observa en otros 
mares marginales que se encuentran bajo la influencia de la descarga de los 
ríos. Por ejemplo, en el Golfo de México los ríos Atchafalaya y Mississippi 
llevan a observar interceptas de 1960 y 2375 µmolkg-1 respectivamente (Cai et 
al., 2010); en el Pacífico Norte, en la costa de Oregón, la pluma del Río 
Columbia lleva a tener ATS0 = 994 µmolkg-1 (Jiang et al., 2014).  El otro caso, 
ATS0 < 0, sería debido a la adición de AT en aguas oceánica o por remoción de 
AT en aguas de menor salinidad.  Este sería el caso del MP (Zona 1, Figura 




2.29 recta verde), que en promedio anual tiene una ATS0 = -61.1 molkg-1 y 
como tiene salinidad relativamente baja, se trataría del caso de leve extracción 
de AT, posiblemente debido a procesos biogeoquímicos. Este resultado es 
consistente con los ΔAT obtenidos en la Sección 2.1.5, que tienen un valor 
medio anual de -7.2 molkg-1, y que implican una disminución en AT 
posiblemente causado por formación de CaCO3.  
En la Figura 2.29 se indican las áreas que, de acuerdo a Jiang et al. 
(2014), marcan de forma esquemática la influencia de los distintos procesos 
que afectan a la AT. De esta manera, se puede observar para la zona 1 un área  
muy estrecha (líneas verdes, Figura 2.29), lo que indicaría que los procesos de 
precipitación/evaporación son los dominantes en la variabilidad de la AT en el 
MP.  Por otro lado, el área obtenida para la Zona 2 (líneas rojas, Figura 2.29), 
es mucho mayor respecto a la obtenida para la Zona 1, indicando una mayor 
influencia de otros procesos sobre la AT, como ser la descarga de aguas del 




Figura 2.29: Diagramas AT-S basados en el trabajo Jiang et al. (2014). La recta 
teórica negra corresponde al caso en donde solo ocurren procesos de evaporación y 
precipitación, une el miembro final que correspondería a la superficie oceánica 0 
(Socean = 35, ATocean = 2400 μmolkg-1) con el origen en S = 0 y ATS0 = 0.  La recta verde 
corresponde a la relación AT-S obtenida para el MP (Zona 1) y la roja a la Zona 2. Los 
efectos de las adiciones y eliminaciones de AT están indicados por las áreas rayadas 
en rojo y verde, respectivamente. 




Además de comprender los procesos que dominan en la AT, las ecuaciones 
lineales de las relaciones AT-S, obtenidas para cada región, permitirán realizar 
estimaciones de AT cuando se tengan datos disponibles de salinidad. En este 
contexto, se han realizado distintos estudios a nivel global en los cuales se 
determinó la AT a partir de datos de S (e.g. Lee et al., 2006; Takahashi et al., 
2014). Sin embargo, las parametrizaciones que utilizan suelen abarcar 
grandes regiones, que posiblemente no representen de manera correcta un 
mar marginal como es el caso del MP.  Por este motivo, se compara la relación 
AT-S que se obtuvo en esta tesis para aguas oceánicas con 2 trabajos de la 
bibliografía. Lee et al. (2006) propone una relación polinómica en función de la 
S y la T (Tabla 2.10), mientras que Takahashi et al. (2014) utilizan una 
relación lineal con la S (Tabla 2.10).  Ambos trabajos estudian solo la capa 
superficial (0 - 50 m), por lo tanto se realiza la comparación utilizando los 
datos y la expresión obtenida previamente en la sección 2.2.2 para esa capa 
(Tabla 2.8).  La Figura 2.30 muestra que las tres parametrizaciones difieren 
poco entre sí, todas obtienen un coeficiente de correlación R2 = 0.90 y el SSe 
(suma de los residuales al cuadrado) es del mismo orden (Tabla 2.10).  Para 
los tres casos se observa una sobreestimación para las AT entre 2250 y 2350 
molkg-1 (Figura 2.30b).  Por lo tanto, los resultados presentados en esta tesis 
estarían de acuerdo con lo obtenido por otros autores a nivel global y, en 
cierta forma, valida sus expresiones para este sector del Atlántico 
Sudoccidental.  Por otro lado, en este capítulo de la tesis se presentan las 
expresiones de la relación AT-S para las aguas de plataforma, lo cual es un 
aporte original ya que no existe en la literatura un precedente que caracterice 
a la región de esta manera.  
 





Figura 2.30: (a) AT estimada a partir de las distintas parametrizaciones de la 
literatura (azul y rojo) y la obtenida en esta tesis para la capa sub-superficial del 
sector oceánico de la Zona 2 (negro), versus la AT observada. (b) Diferencia entre AT 
observada y la AT estimada. 
 
Tabla 2.10: Comparación de distintas parametrizaciones para estimar la AT en la 
región de estudio. Los valores estadísticos SSe5 y R2 corresponden a las correlaciones 




Región SSe R2 
Esta tesis 52.18 x S + 480 
31 – 38.5°S 
44 – 58°O 
529 0.90 
Lee et al. 
(2006) 
2305 + 52.48x(S-35) + 2.85x(S-35)2  
– 0.49x(T-20) + 0.086x(T-20)2 
Sub-trópicos 
30°S – 30°N 
402 0.90 
Takahashi 
et al. (2014) 
58.25 x S + 270.9 
Atlántico Central 









                                                          
5 SSe: suma de los residuales al cuadrado 





Capítulo 3 : Acidificación: estado actual del pH, Ca y Ar 
en el Atlántico Sudoccidental. 
 
Tras haber estudiado en los capítulos anteriores el intercambio de CO2 
entre el mar y la atmósfera (Capítulo 1) y los factores que dominan sobre la AT 
y el CT (Capítulo 2), en el presente capítulo se analizará el grado actual de 
acidificación oceánica, mediante la estimación y el análisis del pH y de los 
estados de saturación del carbonato de calcio en el mar (Ca y Ar).  El objeto 
es comprender cuales son los factores que regulan la variabilidad (regional y 
estacional) del pH, como así también determinar si las condiciones actuales de 
la región de estudio son favorables para la precipitación de las diversas formas 
del carbonato de calcio (CaCO3). 
1. Introducción 
Los océanos son, en promedio global, un importante sumidero del CO2 que 
se encuentra en exceso en la atmósfera, lo que resulta en cambios 
sustanciales en la química del agua de mar, incluyendo reducción de pH y de 
los estados de saturación mineral de carbonato de calcio (Ω). Estos cambios 
son denominados Acidificación Oceánica (AO, Doney et al., 2009; Feely et al., 
2009).  
Los procesos biogeoquímicos altamente dinámicos dan como resultado una 
variabilidad (denominada variabilidad natural), mayor en el océano costero 
que en el océano abierto (Wanninkhof et al., 2015; Sutton et al., 2016; Xue et 
al., 2017), en los parámetros del sistema de los carbonatos (por ej. pH y Ω). La 
variabilidad y el impacto resultante del CO2 antrópico que penetra en los 
mares marginales, superpuesta a los ciclos naturales aumenta la complejidad 
de la acidificación en las regiones que además son altamente productivas. Por 
todas estas razones, es fundamental evaluar y comprender los factores que 
regulan el grado de acidificación en los océanos costeros (Salisbury et al., 
2008; Feely et al., 2010; Cai et al., 2011; Sunda and Cai, 2012; Wanninkhof et 
al., 2015; Kapsenberg et al., 2017; Xue et al., 2017). Uno de los principales 
desafíos para evaluar el impacto de la acidificación de los océanos en la vida 
marina, es detectar e interpretar los cambios a largo plazo del factor clave de 
la acidificación, el pH (Sutton et al., 2016). 





El estado de saturación de agua de mar con respecto al carbonato de calcio 
(CaCO3) se define como el producto de la concentración de los iones disueltos 
en agua de mar de calcio y carbonato dividido por su producto en equilibrio: 
  
           
   
       
 
Los estados de saturación (Zeebe y Wolf-Gladrow, 2001; Sarmiento y 
Gruber, 2006), describen el nivel de saturación de carbonato de calcio en el 
agua de mar. Si Ω es menor que 1 (Ω <1), las condiciones son corrosivas (no 
saturadas) para las conchas y esqueletos. Si Ω es mayor que 1 (Ω >1), las 
aguas están sobresaturadas de carbonato calcio y las condiciones son 
favorables para la formación de conchas.  Sin embargo, el umbral químico  = 
1 es un indicador útil pero no un criterio estricto para la biomineralización y 
disolución (Gattuso y Hansson, 2011). Algunos organismos calcificadores 
requieren condiciones ambientales de agua de mar muy por encima de la 
saturación, mientras que otros pueden generar o mantener estructuras 
calcificadas en condiciones subsaturadas a un costo bioenergético (Feely et al., 
2009). De manera similar, la disolución de CaCO3 puede ocurrir en la columna 
de agua por encima del horizonte de saturación en microambientes más 
ácidos, como en partículas de nieve marina y en contenidos estomacales de 
zooplancton (Feely et al., 2009).  La mayoría del CaCO3, producido 
principalmente por cocolitofóridos (fitoplancton calcáreo), por foraminíferos 
(protozoarios), y por pterópodos que son gasterópodos, precipita en la forma de 
exoesqueletos microscópicos de plancton. Los exoesqueletos de cocolitofóridos 
y foraminíferos están compuestos de calcita, mientras que la parte dura de los 
gasterópodos está hecha de aragonita. Aunque ambas tienen la misma 
composición química (CaCO3), sus átomos están dispuestos de forma diferente 
(Figura 3.1). La calcita, con forma hexagonal, es más estable que la aragonita 
(ortorrómbica), y por lo tanto la menos soluble.  
En este capítulo se plantea establecer una línea de base para el estudio de 
la acidificación. El foco está en describir patrones espaciales del pH y de los 
estados de saturación Ca y Ar en el Atlántico Sudoccidental. Se pretende 
conocer los procesos y factores que dominan a dichos parámetros, así como 
también su relación con el fitoplancton marino, para comprender las posibles 
respuestas del ecosistema frente a cambios, naturales o antrópicos, de la 
química marina. Al igual que en el capítulo anterior se presentan los 





resultados en 2 zonas: la Zona 1 representa al Mar Patagónico (MP) y la Zona 
2 incluye la plataforma del sur de Brasil, la zona común de pesca Argentina-
Uruguaya y el océano abierto adyacente. Al final del capítulo se sintetizan, 
comparan y discuten los principales resultados en términos de la taza de 




Figura 3.1: Cristalización del carbonato de calcio (CaCO3). A la izquierda, la  aragonita 




Los valores de pH, Ca y Ar fueron calculados utilizando los datos in-situ 
de AT y CT, descritos y utilizados en el Capítulo 2, además de la temperatura, 
la salinidad y la presión, medidas en toda la columna de agua. Los muestreos 
fueron realizados en 7 campañas oceanográficas para la Zona 1 (MP, Figura 
3.2) y 6 para la Zona 2 (norte de 38°S, Figura 3.9), detalladas en la Tabla 3.1. 
Observar que los resultados del MP se presentan por estaciones, en donde los 
datos de la campaña GEF1 (octubre de 2005) representan la primavera, los de 
GEF3 (septiembre de 2006) el invierno tardío, la situación media de los datos 
muestreados en los meses enero, febrero y marzo representan el verano y los 
de abril, mayo, junio el otoño. 
El cálculo se efectúa resolviendo las ecuaciones del sistema de los 
carbonatos (ver Apéndice A) utilizando el software CO2SYS v1.1 desarrollado 
por Lewis y Wallace (1998) y modificado por vanHeuven et al. (2011) para 





Matlab. Se utilizaron las constantes de disociación K1 y K2 de Mehrbach et al. 
(1973) actualizada por Dickson y Millero (1987), KHSO4 de Dickson (1990), BT 
de Uppström (1974) y la escala de pH Total Scale, más detalle en la sección 
6.8 de Datos y Métodos. 
 
Tabla 3.1: Transectas realizadas durante las campañas ARCAU y GEF en el Mar 
Patagónico (2002-2006) y durante las campañas SAMOC y STSF al norte de 38°S, que 
incluye el sur de la plataforma de Brasil y océano abierto adyacente (2009-2014). El 
“*” marca aquellas campañas en las cuales se cuenta con datos en estaciones CTD. 
Campañas Periodo de muestreo 
ARGAU 2 31/01/2002 a 4/5/2002 
ARGAU 3 7/02/2003 a 19/5/2003 
ARGAU 4 17/02/2004 a 18/04/2004 
ARGAU 5 29/12/2004 a 12/04/2005 
GEF1* 8/10/2005 a 27/10/2005 
GEF2* 10/3/2006 a 31/3/2006 
GEF3* 7/9/2006 a 25/9/2006 
SAMOC 2* 20 a 24 de agosto de 2009 
SAMOC 3* 05 a 15 de julio de 2010 
SAMOC 5* 04 a 09 de julio de 2011 
SAMOC 7* 05 a 09 de julio 2012 
SAMOC 10* 08 a 14 de octubre de 2014 
STSF* 03 a 10 de octubre de 2013 
 
3. Resultados y discusión 
3.1 Zona 1: grado de acidificación del Mar Patagónico 
3.1.1  Distribuciones de pH, Ca y Ar 
El pH superficial del MP presenta un valor medio anual de 8.096 ± 0.006 
(Tabla 3.2), y tiene variabilidad estacional, con altos valores en primavera, que 
pueden superar los 8.4, y con los valores más bajos durante el otoño, hasta 
0.5 unidades de pH más bajos respecto a los máximos de la primavera. En 
verano e invierno se observan condiciones intermedias entre lo observado para 
la primavera y otoño, teniendo para el verano condiciones relativamente 
básicas (Figura 3.2b), similares a la de la primavera, con pH medio de 8.108 ± 
0.003, y en invierno un comportamiento más ácido (Figura 3.2d), con pH 
medio de 8.093 ± 0.02 (Tabla 3.2).  Además, en el periodo muestreado de 
primavera (Figura 3.2a), se observa la mayor variabilidad regional, con un 
desvío estándar de 0.077 unidades de pH. Por otro lado, la distribución de 





invierno (Figura 3.2d), tiene un carácter homogéneo, con un desvío estándar 
de 0.026 unidades de pH.  
 
 
Figura 3.2: Distribuciones estacionales de pH superficial en el MP (Zona 1). 
 





Tabla 3.2: Valores medios estacionales y anual de pH, Ca y Ar para la capa 
superficial del MP. 
 pH Ca Ar 
Verano 8.108 ± 0.003 3.90 ± 0.03 2.49 ± 0.02 
Otoño 8.079 ± 0.004 3.57 ± 0.05 2.28 ± 0.03 
Invierno 8.093 ± 0.002 3.06 ± 0.02 1.93 ± 0.01 
Primavera 8.102 ± 0.006 3.27 ± 0.05 2.06 ± 0.03 
Anual 8.096 ± 0.006 3.45 ± 0.05 2.19 ± 0.03 
 
Las distribuciones superficiales de Ca y Ar muestran que el MP se 
encuentra sobresaturado respecto a la calcita (Figura 3.3) y a la aragonita 
(Figura 3.4), con un rango variable de entre 2 y 5.5 para Ca y 1.3 y 4 para Ar 
y, en general, se observa en acuerdo con la teoría (Sarmiento y Gruber, 2006), 
que Ca es mayor que Ar.  Predominan los máximos valores de ambos 
parámetros en la mayor parte de la superficie durante el verano (Figura 3.3b y 
Figura 3.4b), con valores medios de 3.90 y 2.49 para Ca y Ar 
respectivamente.  En primavera y otoño hay una marcada diferencia 
latitudinal, siendo en promedio, ambos parámetros, un ~20% mayor en la 
región al norte de 47°S respecto al sur.  En el periodo estudiado de invierno 
(septiembre 2006), tanto Ca como Ar, al norte de 47°S son un 12% mayor 
respecto al sur. 
Las regiones con bajo pH (< 8) y valores mínimos de Ca (< 3) y Ar (< 2), 
podrían estar respondiendo a un proceso de “acidificación natural”.  Por 
ejemplo, la zona de la boca del Golfo San Jorge (~46°S, ~66°O), presenta bajos 
valores en verano y otoño de pH (~7.9, Figura 3.2 b y c), y de Ca (< 2.7, 
Figura 3.3 b y c) y Ar (< 1.7, Figura 3.4 b y c).  El sistema estuarino de El 
Rincón (~39°S, ~41°O, Figura 3.2c), también presenta bajos valores de pH en 
verano y otoño, con un mínimo de pH = 7.68 en otoño.  Alrededor de 
península Valdés (~ 42°S-64°O), se observan pH < 8 y que alcanzan valores 
tan bajos como 7.97, desde primavera hasta el otoño (Figura 3.2 a-c).  Todas 
estas regiones costeras, se encuentran dominadas por fuertes corrientes de 
marea que promueven la mezcla de la columna de agua (Acha et al., 2004; 
Lucas et al., 2005; Romero et al., 2006).  Estas recirculaciones podrían llevar 
aguas con mayor contenido de CO2 y menor pH desde el fondo. Esta hipótesis 
fue mencionada en los Capítulos 1 y 2, vinculada a la intensa emisión de CO2 
hacia la atmósfera (Capítulo 1) y los máximos superficiales de CT (Capítulo 2). 





Desafortunadamente, en dichas regiones los datos disponibles corresponden 
solo a la capa superficial, por lo que no es posible verificar la contribución del 
CT de sub-superficie y/o profundo ni para el CO2 ni para el pH.  
 
 
Figura 3.3: Distribución superficial y variación estacional de Ca para el MP. 






Figura 3.4: Distribución superficial y variación estacional de Ar en el MP (Zona 1). 
 
La región dominada por la Corriente de Malvinas, fuera del talud entre 42–
49ºS de latitud, es otra de las áreas en donde se observaron pH ≤ 8 en el 
periodo de primavera (Figura 3.2a), y además presenta un mínimo de Ca (< 3, 
Figura 3.3a) y de Ar (< 2, Figura 3.4a). Estos bajos valores de la Corriente de 
Malvinas podrían estar asociados a la surgencia de aguas profundas, 





evidenciadas con observaciones y modelos numéricos y analíticos (Matano y 
Palma, 2008; Miller et al., 2011; Valla y Piola, 2015), ricas en nutrientes y en 
CO2, que podrían conducir a un bajo pH, además del aporte de aguas con bajo 
pH respecto a la capa superficial. 
  Por otro lado, se observa, a lo largo de la plataforma media al norte de 
47°S, para el periodo muestreado de primavera (octubre de 2005), altos 
valores de pH (> 8.2, Figura 3.2a) y de Ca (> 4, Figura 3.3a) y Ar (> 2, Figura 
3.4a).  En general, altos valores concomitantes de pH y de los estados de 
saturación indicarían que el medio, se encuentra en un estado poco corrosivo 
y favorable para el desarrollo y mantenimiento de estructuras calcáreas.  
Utilizando el producto satelital de clorofila-a (Chl-a) como indicador de 
fitoplancton, se puede observar que en octubre de 2005, la Chl-a fue mayor 
que 1 mgm-3 en la mayor parte del MP (Figura 3.5a-c), y su distribución no 
tendría relación aparente con las obtenidas para el pH (Figura 3.2a), Ca 
(Figura 3.3a) y Ar (Figura 3.4a), es decir, el nivel de pH no representaría un 
factor limitante para el desarrollo del fitoplancton. Por otro lado, al 
inspeccionar el producto satelital Calcita (MODIS-Aqua, ver sección 5 en Datos 
y Métodos), que representa el carbonato de calcio suspendido en el mar (Balch 
et al., 2005), se puede observar cierta concordancia entre la calcita y las 
distribuciones de pH y Ca.  Por ejemplo, alrededor de 39ºS – 55ºO y de 45ºS – 
65ºO, las aguas son poco corrosivas, pH > 8.2 y Ca > 4.5, y presentan 
concentraciones relativamente altas de calcita (> 0.5 mmolm-3, Figura 3.5 d-f). 
En el mismo periodo, en la región de Bahía Grande (51°S – 67°O), los máximos 
locales de pH, Ca y Ar están correlacionados con altos valores de calcita  (> 
0.2 mmolm-3, Figura 3.5 d-f) y de Chl-a (>1mgm-3, Figura 3.5 a-c).  Además, 
en Bahía Grande, y en el mismo periodo de muestreo, se registró abundante 
presencia de los cocolitofóridos Emiliania huxleyi y Gephyrocapsa oceánica, 
además de diatomeas céntricas, clorofitas cocales y flageladas Pyramimonas 
sp. (Sabatini et al., 2012).  Lo cual indicaría que los “blooms” de cocolitofóridos 
estarían siendo detectados de manera correcta con el producto calcita en el 
MP. 
La imagen de Calcita de verano medio (2002-2006), muestra altas 
concentraciones de calcita en todo el MP, con máximos a lo largo de la 
plataforma media, frente de talud (FT) y exterior del MP (Figura 3.6 b). Las 





fuertes concentraciones de calcita están asociadas tanto en el MP como en el 
FT a altos valores Ca.  Efectivamente, durante el periodo de verano (Figura 3.3 
b), Ca tiene un valor medio de 3.90 ± 0.03 (Tabla 3.2), y máximos de Ca (> 
4.5) en la posición del FT, los cuales sugieren condiciones poco corrosivas y 
muy favorables a la precipitación y a la no disolución de CaCO3. El FT tiene un 
papel ecológico importante, es una región muy productiva, asociada a altas 
concentraciones de Chl-a, que se extiende a lo largo de la plataforma de 38 a 
51°S (Saraceno et al., 2005; Romero et al., 2006; Lutz et al., 2010; Carreto et 
al., 2016), con predominio del cocolitofórido Emiliania huxleyi en la comunidad 
de fitoplancton principalmente durante el verano (Signorini et al., 2006; Garcia 
et al., 2008, 2011; Poulton et al., 2013; Balch et al., 2014).  
La asociación de altos valores de pH y , a lo largo de toda la región y para 
todas las estaciones, está en acuerdo con lo propuesto por Beaufort et al., 
(2011). Estos autores observaron que las especies calcificadas del fitoplancton, 
particularmente los cocolitofóridos, se distribuyen en el océano de acuerdo con 
la química del carbonato. En dicho trabajo además encontraron una relación 
significativamente alta entre la masa de los cocolitofóridos y Ca (R2 = 0.86).   
Estas condiciones químicas poco corrosivas a todo lo largo del MP y en todas 
las estaciones del año, deben tenerse en cuenta para comprender la razón por 
la cual se forman intensos y extendidos “blooms” de calcita, asociados a 
cocolitofóridos en toda esta región. Efectivamente los “blooms” visualizados por 
la calcita satelital en esta zona ha sido catalogado como uno  de los más 
fuertes y extensos del hemisferio Sur (Balch et al., 2014). 
 






Figura 3.5: Distribuciones superficiales de los promedios de 8 días de los productos 
satelitales de MODIS-Aqua, a-c) Clorofila (mgm-3) y d-f) Calcita (mmolm-3), de octubre 
de 2005.  Las paletas se encuentran en escala logarítmica. 
 
 






Figura 3.6: Distribuciones superficiales medias estacionales de Calcita (MODIS-Aqua), 
para el periodo 2002 – 2006.  La paleta se encuentra en escala logarítmica y sus 
unidades son mmolm-3.  
 
3.1.2 Estudio multiparamétrico de la variabilidad de pH, Ca y Ar 
Con el fin de comprender la variabilidad observada en pH, Ca y Ar,  se 
aplicó un método de análisis multiparamétrico. La metodología aplicada es 





presentada en la sección 6.9 de Datos y Métodos. Se utilizaron como variables 
de entrada ΔAT y ΔCT, como componentes biogeoquímicas (Capítulo 2); T y S, 
como componentes físicas; y Chl-a como componente biológica. 
La Figura 3.7 muestra la relación entre pH, Ca y Ar y cada uno de los 
parámetros utilizado para la correlación múltiple (excepto Chl-a, que más 
adelante se verá es desechado por el método).  Estos diagramas permiten 
observar, que las mayores correlaciones ocurren entre pH y ΔCT, con R2 = 0.8 
para la primavera, y Ca y Ar vs T (R2 = 0.65 en otoño), para el resto de los 
parámetros, en general, la correlación es menor.  Sin embargo, cuando se 
consideran todos estos parámetros juntos en la correlación lineal múltiple, se 
puede observar que todos ellos contribuyen, con excepción de la Chl-a, en 
forma significativa a la variabilidad de pH, Ca y Ar (Tabla 3.3 y Figura 3.8).  
La Tabla 3.3 y la Figura 3.8 presentan los valores porcentuales de la 
contribución relativa de cada parámetro sobre la variabilidad observada en 
pH, Ca y Ar, obtenidos a partir del análisis multiparamétrico. En todos los 
casos es posible observar que más del 75% de la variabilidad de pH, Ca y Ar 
puede ser explicada por ΔAT, ΔCT y T (Figura 3.8). El porcentaje de la 
variabilidad explicada por la Chl-a es estadísticamente no significativo 
(<0.80%, Tabla 3.3) y, por lo tanto, no es considerada en los modelos 
obtenidos de la regresión múltiple.  Esto último cuantifica lo destacado 
anteriormente en la Sección 3.1.1 del presente capítulo, en donde se observó 
la baja relación entre el producto satelital de Chl-a (Figura 3.5 a-c) y las 
distribuciones de pH, Ca y Ar (Figura 3.2 a 3.4).  Si bien existe una estrecha 
relación entre el intercambio de CO2 y la Chl-a (Capítulo 1), el vinculo con el 
pH es complejo.  La variabilidad en el pH depende de la cantidad de carbonato 
de calcio que este disuelto en el agua de mar, ya que estos se vinculan con el 
dióxido de carbono y reducen los cambios en el pH.  Y es en este sentido que 
es esperable que ocurra una mayor relación con el fitoplancton calcáreo, el 
cual representa solo una fracción de la Chl-a. 
 






Figura 3.7: Diagramas de pH, Ca y Ar versus ΔAT, ΔCT, Temperatura y Salinidad. 
 
Los mayores porcentajes de contribución a la variabilidad del pH 
corresponde a ΔCT, con valores que van desde 41% en invierno hasta 53% en 
primavera (Tabla 3.3). El ΔAT contribuye significativamente pero en menor 
medida respecto a ΔCT, con un rango porcentual de 12-16%. La T y la S 





presentan cierta estacionalidad en cuanto al porcentaje de contribución, con 
mayor contribución de la T en otoño (26%) y de la salinidad en invierno (24%).   
En primavera, el ΔCT contribuye en ~56% a la variabilidad de Ca y Ar, 
seguido por la T con ~25% y ΔAT con ~12%. En verano y otoño la contribución 
térmica es la mayor (> 45%), y en el periodo de invierno ΔCT y T contribuyen 
en porcentajes similares (~34.5 y ~37%, respectivamente). 
 
Tabla 3.3: Contribución porcentual de cada parámetro sobre la variabilidad de pH, 
Ca y Ar.  El coeficiente de correlación (R2) corresponde a cada correlación lineal 
múltiple obtenida en cada caso. 
  ΔAT ΔCT T S Chl-a R2 
Primavera 
pH 12.04 62.49 10.82 13.18 0.62 0.990 
Ca 12.43 55.99 24.76 5.76 0.51 0.998 
Ar 12.39 55.82 25.33 5.52 0.44 0.998 
        
Verano 
pH 12.83 50.99 21.48 13.95 0.65 0.983 
Ca 11.16 38.25 45.31 5.15 0.002 0.999 
Ar 10.99 37.65 46.45 4.70 0.09 0.998 
        
Otoño 
pH 12.95 45.40 26.24 14.60 0.80 0.991 
Ca 10.10 32.37 51.81 5.58 0.13 0.999 
Ar 9.97 31.79 53.00 5.11 0.12 0.999 
        
Invierno 
pH 16.21 40.59 17.80 23.52 0.39 0.995 
Ca 16.02 34.61 36.44 11.62 0.23 0.998 




Figura 3.8: Porcentajes de la variabilidad explicada de pH, Ca y Ar en el MP, 
obtenidos como resultado del análisis multiparamétrico, considerando ΔAT, ΔCT, T, S 
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3.2 Zona 2: Grado de Acidificación al norte de 38°S 
3.2.1 Distribuciones superficiales 
En superficie, el pH de la Zona 2 presenta un amplio rango, con valores 
entre 7.7 y 8.3 (Figura 3.9a), 0.2 unidades de pH más amplio que el observado 
en el MP (Figura 3.2).  El pH medio para la capa superficial observado para las 
aguas de plataforma (desde la costa hasta la isobata de 200 m) es de 7.98 ± 
0.02 y en el sector oceánico es de 8.08 ± 0.01 (Tabla 3.4), ambas medias son 
estadísticamente diferentes entre sí (con un nivel de significancia del 95%), y 
con la media obtenida para toda la región (8.03 ± 0.01).  Esto indica que las 
zonas de plataforma y del océano adyacente son significativamente diferentes 
entre sí.  
Los máximos de pH se encuentran en la posición de la transecta SAMOC 
(Figura 3.9a), en la región oceánica dominada por la Corriente de Brasil, con 
pH > 8.1 en la mayor parte de la transecta.  Esta región también presenta los 
mayores valores de Ar (> 3, Figura 3.9b) y Ca (> 4.5, Figura 3.9c).  A pesar de 
poseer condiciones químicas favorables para la formación y mantenimiento de 
estructuras calcáreas, la imagen media de calcita (Figura 3.9d) muestra baja 
concentración de cocolitofóridos (Calcita < 0.04 mmolm-3).  Esto último podría 
deberse a la limitación de nutrientes, ya que la región está dominada por las 
aguas oligotróficas de la Corriente de Brasil, pobres en nitrato, fosfato y 
silicato (Brandini et al., 2000).  
 
Tabla 3.4: Valores medios de pH, Ca y Ar con sus respectivos errores estándar 
para el sector de plataforma, océano abierto y Zona 2 total. 
 pH Ca Ar 
Plataforma 7.98 ± 0.02 3.42 ± 0.1 2.19 ± 0.09 
Océano adyacente 8.08 ± 0.01 4.34 ± 0.07 2.79 ± 0.04 










Figura 3.9: Distribución superficial media de (a) pH, (b) Ar y (c) Ca, en la zona de 
plataforma al norte de 38°S y océano abierto adyacente (Zona 2).  En el panel (a) se 
marca la posición de las transectas Albardao y SAMOC, presentadas como secciones 
verticales en la Figura 3.12. (d) Calcita superficial media (MODIS-Aqua) para el 
periodo de muestreo. La paleta se encuentra en escala logarítmica y sus unidades son 
mmolm-3.  En gris se marcan los contornos batimétricos considerados como límite 
entre aguas de plataforma y aguas oceánicas.  
 
El norte de la plataforma Argentina, entre 38 y 36°S, dominada por el Agua 
Sub-Antártica de Plataforma, presenta los mínimos de pH (< 7.8, Figura 3.9a), 
de Ar (< 2, Figura 3.9b) y Ca (< 3.5, Figura 3.9c).  Estos bajos valores indican 
que es un área más ácida y corrosiva respecto al resto de la región estudiada.  
Por otro lado, al norte de 36°S, se presentan características medias, con pH 
entre 7.95 y 8.1, lo mismo que Ar y Ca, cuyos valores son cercanos a sus 
valores medios de 2.59 ± 0.05 y 4.03 ± 0.09, respectivamente (Tabla 3.4).  Esta 
región, ocupada por el Agua Sub-Tropical de Plataforma, se encuentra 
fuertemente influenciada por las descargas de agua dulce del Río de la Plata y 
de la Laguna Los Patos (Piola et al., 2000).  El agua del Río de la Plata que 





penetra por la plataforma hacia el nor-noreste durante el invierno austral 
(Piola y Romero, 2004), así como la descarga de agua dulce de la Laguna los 
Patos, aportan agua rica en nutrientes, potenciando la actividad biológica 
(Braga et al., 2008), razón por la cual la región posee tanto condiciones 
químicas como biológicas favorables para el desarrollo de cocolitofóridos.  
Apoyando esto, la imagen media satelital de calcita muestra altos valores (> 
0.1 mmolm-3) a lo largo de toda la plataforma, desde la costa hasta el borde 
talud (Figura 3.9d).  Sin embargo, debe tenerse en cuenta que, posiblemente 
algunos valores observados de calcita no sean una señal de presencia de 
cocolitofóridos, sino que pueden deberse a algún tipo de material en 
suspensión proveniente de las descargas continentales, tal como fue 
observado en los productos de imagen de color en el trabajo de Piola y Romero 
(2004).  
 
3.2.2 Variabilidad de meso-escala 
En las distribuciones de pH y de los  (Figura 3.9), es posible observar 
algunas estructuras de mesoescala. Si bien los resultados que son 
presentados en este capítulo representan distribuciones medias, pueden 
identificarse valores anómalos intensos en dichas distribuciones media. Por 
ejemplo, alrededor de 36.5°S y 51°O se observan mínimos relativos de pH (< 
8), Ca (< 3.4) y Ar (< 2.2), que corresponden a la anomalía del día 14 de julio 
de 2010.  La imagen de temperatura superficial del mar (TSM) muestra la 
presencia de un remolino (o eddy) relativamente frio (TSM < 14°C) durante la 
semana en la que se realizó el muestreo (Figura 3.10a). El mismo, dada su 
ubicación y característica térmica, podría estar asociado con el retorno de la 
Corriente de Malvinas (Saraceno et al., 2004).   
De igual manera, otra anomalía se observa alrededor de 34.5°S y 48.5°O, 
con mínimos relativos de pH, Ca y Ar.  Los bajos valores observados 
corresponden al día 22 de octubre de 2014. La imagen de TSM muestra que 
para ese momento la presencia de otro eddy, de menor temperatura respecto a 
su entorno (TSM ~15.5°C, Figura 3.10b), que además es evidenciado como un 
máximo relativo en la imagen de calcita (Figura 3.11f), con valores que 
superan los 0.2 mmolm-3. Podría especularse que el eddy fue originado en la 
región de la Confluencia Brasil-Malvinas (CBM).  La CBM, alrededor de 38°S 





es una de las regiones más energéticas del océano mundial (Gordon, 1981; 
Chelton et al., 1990). Los meandros, remolinos y filamentos en el CBM son 
extraordinarios en términos de su forma, tamaño y abundancia en 
comparación con otras regiones del océano (Saraceno y Provost, 2012). La 
zona de la CBM se caracteriza por presentar alta concentración de fitoplancton 
(Brandini et al., 2000), lo que podría explicar la alta concentración de 
cocolitofóridos observada. Tanto en la imagen de TSM (Figura 3.10b) como en 
la de Calcita (Figura 3.11f), en la región al sur de 35°S entre 47 y 51°O, 
presentan características similares a las del eddy previamente descripto, con 
TSM < 16 °C y  con calcita de ~0.2 mmolm-3, por lo que se podría especular 
que esa es la zona de origen del eddy.  Por lo tanto, los fenómenos de meso-
escala explicarían parte de la variabilidad regional observada en la Zona 2, 
tanto en pH como en Ca y Ar.  
 
 
Figura 3.10: Imágenes de TSM promedio de 8 días, para a) 11-19 de julio de 2010 y b) 
7-15 de octubre de 2014. El círculo en línea quebrada marca la ubicación de los 
Eddies a los cuales se hace referencia en el texto. 
 






Figura 3.11: Calcita superficial promedio de 8 días de los productos satelitales de 
MODIS-Aqua ara el tiempo de muestreo de cada campaña (Tabla 3.1). La paleta se 
encuentra en escala logarítmica y sus unidades son mmolm-3. 
 
3.2.3 Estructura vertical 
La Figura 3.12 presenta las secciones verticales correspondientes a las 
transectas Albardao y SAMOC (posición en Figura 3.9a).  Las secciones 
verticales de pH, Ca y Ar en la transecta Albardao (Figura 3.12 a-c), 
muestran un complejo patrón.  Los máximos en la zona del talud, se observan 
alrededor de los 100 m de profundidad mientras que los mínimos se ubican 
cerca de la costa en toda la columna y alrededor de los 25 m en el resto de la 
transecta.  






Figura 3.12: Secciones de pH, Ca y Ar, para la transecta Albardao (a - c), y para la 
transecta SAMOC (d - f).  
 
La estructura vertical de pH de la sección SAMOC (Figura 3.12d), muestra 
una distribución similar a la de AT y CT (Figura 2.20 y Figura 2.21, Capítulo 
2), con máximos y mínimos sucesivos en los distintos niveles de la columna de 
agua.  En cambio, las secciones verticales de Ca y Ar (Figura 3.12 e-f) siguen 
la distribución esperada para estos parámetros, siendo máximos en sub-
superficie y menores en profundidad. Como resultado del aumento de la 
presión, la disminución de la temperatura y la acidificación natural del agua 
de mar debida a la descomposición de la materia orgánica, los estados de 
saturación con respecto a los minerales de carbonato (Ca y Ar), disminuyen 
con la profundidad  (Gattuso y Hansson, 2011).  Además, en ambas secciones 
se muestra la posición del horizonte de saturación (o profundidad de 
compensación, Zcomp), es decir profundidad en la cual  = 1. Cuando  = 1, el 
agua de mar se encuentra exactamente en equilibrio respecto al CaCO3, es 





decir no precipita y tampoco se disuelve.  De esta manera, la profundidad de 
saturación de Ca se encuentra alrededor de los 3000 m (Figura 3.12e), 
mientras que para Ar se halla alrededor de 1000 m (Figura 3.12f).  Estos 
valores se encuentran dentro de los rangos observados en la literatura para el 
Atlántico Sur (Tabla 3.5).  Así, en comparación con el océano global, el 
Atlántico Sudoccidental presenta Zcomp en al menos 500 m menos  profundos 
con respecto a los observados en el Atlántico Norte y Atlántico Subtropical, 
similares al océano Indico y Pacífico Sur, y mayores respecto al Pacífico 
Subtropical y Norte. Para el Pacífico, hay evidencia que muestra que durante 
los eventos de surgencia, que ocurren principalmente a lo largo de la costa 
oeste de América, las aguas subsaturadas en aragonita llegan hasta la capa 
superficial oceánica, proceso que lleva a observar una Zcomp = 0 (Feely et al., 
2008; Feely, Fabry y Guinotte, 2008).  
 
 
Tabla 3.5: Rangos de profundidad de compensación (Zcomp, en metros), estimados para 
los distintos océanos. La tabla fue construida a partir de los resultados publicados en  
Orr et al., (2005), Feely et al. (2004, 2008 y 2012). 
Región Zcomp Ca Zcomp Ar 
Atlántico Norte (norte de 30°N) ~4000 ~2500 
Atlántico Subtropical (30°S - 30°N) 3500 – 4000 500 - 2500 
Atlántico Sur (sur de 30°S) 3000 - 3500 1000 - 1500 
Pacífico Norte (norte de 30°N) 0 -  2500 0 - 1000 
Pacífico Subtropical (30°S - 30°N) 500 – 3000 0 – 1000 
Pacífico Sur (sur de 30°S) ~3000 ~1000 
Indico 3000 - 3500 500 – 1500 
   
Atlántico Sudoccidental (esta tesis) 3000 1000 
 
A continuación se presentan perfiles verticales de temperatura, salinidad y 
oxigeno disuelto (parámetros clave en la caracterización de las masas de 
agua), junto con pH Ca y Ar (Figura 3.13). Los perfiles corresponden los 
datos de la campaña SAMOC 7 (julio de 2012), fueron escogidos por tener la 
mayor cantidad de datos en la vertical y por cubrir toda la sección, con un 
espaciamiento de 1° de longitud entre cada estación, dando un carácter 
representativo de la región.  Se observa en general que el pH es máximo en la 
capa superficial, excepto para la estación 1 (Figura 3.13a), en donde el 
máximo ocurre en 100 m, acompañando un pico de máxima temperatura, 
salinidad y oxígeno.  En general se observa que el pH disminuye regularmente 
hasta 500 m de profundidad y alcanza valores de ~7.8, y luego fluctúa 





alrededor de ese valor.  En todas las estaciones, entre ~700 y 1000 m se 
observa el mínimo absoluto de salinidad (Figura 3.13, línea roja), que se 
corresponde con el Agua Intermedia Antártica, y que presenta mínimos de pH, 
Ca y Ar (Figura 3.13), llegando a 7.5 unidades de pH, Ca  = 1 y Ar = 0.5 en la 
estación 7 (Figura 3.13g).  Entre 2000 y ~2500 de profundidad, de las 
estaciones 2 a 8, se produce al contrario un máximo relativo de salinidad y 
oxigeno, característico del Agua Profunda del Atlántico Norte (NADW).  Así el 
agua NADW, en la Zona 2, podría caracterizarse por poseer máximos relativos 
de pH, Ca y Ar. 
 
 
Figura 3.13: Perfiles verticales de Temperatura (línea azul), Salinidad (línea roja), 
Oxígeno disuelto (línea negra), pH (puntos rojo, línea cortada), Ca (puntos magenta, 
línea cortada) y Ar (puntos verde, línea cortada), para las estaciones 1 a 8 marcadas 
en la Figura 3.12d (continua en la siguiente página). 







Figura 3.13 (continua de página anterior) 
 
 






Este capítulo estuvo enfocado en conocer el escenario actual de los 
parámetros relacionados con la acidificación oceánica (pH, Ca y Ar).  Se 
determinaron características generales y globales para toda la zona que 
permitirían de explicar porque la región del MP presenta uno de los blooms de 
calcita más fuerte y extendida del hemisferio sur.  Efectivamente, la región del 
MP presenta relativamente altos valores de pH, con un valor medio de 8.096 ± 
0.006, similar al valor medio del océano global (8.108 ± 0.05, Feely et al. 
(2009)) y con Ca y Ar medios de 3.45 ± 0.05 y 2.19 ± 0.03 respectivamente. 
 A pesar de estas condiciones medias, ciertas características en términos de 
acidificación en cada zona estudiada dentro del Atlántico Sudoccidental son 
relevantes. El MP (Zona 1) presenta estacionalidad en los tres parámetros 
estudiados, con máximos durante la primavera y el verano (más básicos, pH 
de hasta 8.4). Además posee relativa alta variabilidad regional, ya que en el 
MP se detectan regiones de bajo pH (< 8) en la zona del frente de talud y en la 
región costera, que podrían estar asociados a procesos de surgencia y mezcla 
por marea.   En la región de plataforma de la Zona 2 se observan aguas con 
valores predominantemente bajos de pH (< 7.8), Ca y Ar (< 2). En el sector 
oceánico de la Zona 2 se detectan algunas anomalías que podrían estar 
relacionadas con la presencia de eddies, que dependiendo de su origen tienen 
características más o menos ácidas respecto a su entorno. Adicionalmente, 
para la Zona 2, los horizontes de saturación para la calcita y la aragonita, 
sugieren que las profundidades halladas son similares a las representadas en 
las distribuciones globales por Feely et al. (2004). La profundidad de  = 1 es 
significativamente menos profunda para la aragonita (~1000 m) respecto a la 
calcita (~3000 m), en acuerdo con los procesos que regulan sus disoluciones y  
al hecho que la aragonita es más soluble en el agua de mar que la calcita 
(Feely et al., 2004). En las secciones verticales, los valores más bajos de pH 
corresponden a las bifurcaciones del agua circumpolar profunda (UCDW y 
LCDW, ver Capítulo 2), que además son corrosivas para la calcita y la 
aragonita (Ca y Ar < 1). 
En el contexto global, Feely et al. (2009), utilizando datos de la base global 
GLODAP y realizando cálculos con el CO2SYS, estimaron valores medios 
globales de Ca = 4.58 y Ar = 2.98 y, para el Atlántico Sur, valores de Ca = 





5.63 y Ar = 3.70 para el norte de 40°S y Ca = 4.64 y Ar = 3.02 para el sur. 
Los valores medios obtenidos en esta tesis resultan ser ~25% más bajos que 
los propuestos por Feely et al. (2009), particularmente en las áreas de 
plataforma, tanto en el MP como en la Zona 2. 
En comparación con otros mares marginales nuestros resultados muestran 
bajos valores de Ar, con un valor medio de 2.19 ± 0.03 para el MP (Tabla 3.2) 
y 2.19 ± 0.09 plataforma de la Zona 2 (Tabla 3.4). Para la costa oeste del 
Atlántico Norte los valores medios de entre 3 y 4 para Ar (Wanninkhof et al., 
2015). Teniendo en cuenta que el umbral óptimo de Ar para la formación y 
mantenimiento de organismos aragoníticos como los corales es de 3.5 (Ricke et 
al., 2013), resulta que el Atlántico Sudoccidental es corrosivo para este tipo de 
formación.  Por otro lado, la región de estudio se caracteriza por una alta 
abundancia en foraminíferos (Schmiedl et al., 1997), si bien no se ha 
encontrado en la literatura un umbral crítico para la formación de estos 
organismos, las condiciones observadas en el Atlántico Sudoccidental podrían 
ser las apropiadas para el desarrollo y mantenimiento de los mismos. 
Aún no está claro si la calcificación biogénica de Emiliania huxleyi, uno de 
los cocolitofóridos más abundantes en el océano actual, está controlada de la 
misma manera que la calcificación inorgánica.  Hay evidencia para esta 
especie en el Pacífico Sur, que indica una fuerte relación entre Ca y el peso de 
los cocolitos y de las cocosferas (Beaufort et al., 2008).  Adicionalmente, Tyrrell 
et al. (2008) encontraron para el Mar Báltico, que la ausencia de E. huxleyi 
durante el invierno estaría vinculada a bajos valores de Ca.  Opuestamente, 
Smith et al., (2012) hallaron que E. huxleyi, domina en el Golfo de Vizcaya en 
su forma más calcificada cuando las condiciones son más ácidas, contrario a 
las predicciones y observaciones anteriores.  Por otro lado, Winter et al. (2014) 
postularon que E. huxleyi puede ser más sensible a los cambios ambientales, 
tales como el aumento de la temperatura y salinidad de la superficie del mar 
que a cambios en la química de los carbonatos oceánicos.  Nuestros 
resultados muestran que en la mayor parte del MP en verano, y en algunas 
regiones en primavera, se observan altos valores de Ca (> 4).  Y se verificó, 
mediante la utilización de imágenes satelitales de Calcita, que en aquellas 
zonas con máximo Ca y pH hay abundante presencia de cocolitofóridos.  Los 
altos valores de Ca indicarían que se trata de un ambiente favorable para la 
formación y crecimiento de los cocolitofóridos.  Sustentando este supuesto, 





existen numerosos trabajos evidenciado que en el MP ocurren intensos 
florecimientos fitoplacntónicos, con dominancia de E. huxleyi, principalmente 
durante el verano (por ej., Garcia et al., 2011; Poulton et al., 2013; Balch et 
al., 2014).  
Para el océano global superficial, Takahashi et al. (2014) encontraron que el 
pH del océano abierto se encuentra de entre 7.7 a 8.2, observándose los 
menores valores en las regiones de surgencia y los mayores en las áreas 
polares y subpolares, principalmente durante los meses donde es más intensa 
la producción biológica. Los pH obtenidos en este capítulo para el sector 
oceánico de la Zona 2 (región SAMOC), muestran un rango más amplio (de 7.9 
- 8.3) respecto al observado en el trabajo de Takahashi et al. (2014), 
particularmente para el Atlántico Sur, con valores que van de 8 a 8.16 (Tabla 
3.6).  Aparece entonces claramente que el Atlántico Sudoccidental muestra un 
carácter menos ácido respecto a lo observado en la literatura en el Pacífico e 
Índico (Tabla 3.6). 
 
Tabla 3.6: Rango de pH superficiales obtenidos en esta tesis y en otros trabajos de la 
literatura. 
 pH 
Esta tesis  
Zona 1 - Mar Patagónico 7.8 - 8.4 (media = 8.10) 
Zona 2 - Plataforma 7.7 - 8.1 (media = 7.98) 
Zona 2 - Océano Abierto 7.9 - 8.3 (media = 8.08) 
Globales (Takahashi et al., 2014)  
Atlántico Norte 8 - 8.12 
Atlántico Sur 8 - 8.16 
Pacífico  7.74 - 8.12 
Indico 7.74 - 8.08 
Mares Marginales  
Golfo de México (Cai et al., 2011) 7.6 - 8.3 
Margen Oeste de América del Norte (Feely et al., 2008) 7.6 - 8.5 
Mar Báltico (Tyrell et al., 2008) 7.6 - 8.4 
 
Los amplios rangos de variaciones del pH en las zonas del MP (7.8 - 8.4) y la 
plataforma al norte de 38°S (7.7 - 8.1), están en concordancia con la amplia 
variación del pH observada en otros mares marginales (Tabla 3.6).  Sin 
embargo es posible observar que, en comparación con la literatura, los mares 
marginales del Atlántico Sudoccidental, documentada por primera vez en 
términos de los diversos parámetros de la química de los carbonatos, son 





menos ácidas que otros mares marginales (en al menos 0.1 unidades de pH), 
señalando así un carácter relativamente básico y favorable al desarrollo de los 
organismos calcificantes.  
5. Conclusiones 
Este capítulo fue dedicado a estudiar las condiciones actuales de la 
acidificación oceánica (AO) en el Atlántico Sudoccidental, mediante el análisis 
de las distribuciones de pH y los estados de saturación de calcita y aragonita 
(Ca y Ar), para 2 zonas: la Zona 1 incluye al MP y la Zona 2 a la plataforma 
del sur de Brasil, la zona común de pesca Argentina-Uruguaya y aguas del 
océano abierto adyacente. 
Para la Zona 1 se obtuvo que el MP presenta una marcada variabilidad 
estacional y regional en los tres parámetros estudiados.  Los máximos de pH, 
Ca y Ar (> 8.2, 4 y 2, respectivamente) se observan principalmente en 
primavera y verano, asociados a eventos de florecimiento de cocolitofóridos, 
detectados a partir de productos satelitales. Por otro lado, las aguas más 
corrosivas, con mínimos de pH, Ca y Ar, se detectan en aquellas regiones 
dominadas por procesos de surgencia y mezcla por marea, sugiriendo 
mecanismos de acidificación natural. En la Zona 2, se observaron aguas 
con valores predominantemente bajos de pH, Ca y Ar, sobre la 
plataforma norte Argentina y valores más elevados en el sector 
oceánico. Además, se detectaron algunas anomalías que podrían estar 
relacionadas con actividad de mesoescala. 
Vale la pena resaltar algunas implicancias y alcances que podrían tener los 
resultados aquí presentados. Al momento de realización de esta tesis no existe 
ningún trabajo en el cual se disponga de valores de pH para las regiones 
estudiadas dentro del Atlántico Sudoccidental. Por lo tanto, los valores 
obtenidos podrán ser utilizados como una “referencia” para la determinación a 
largo plazo de la evolución de la AO así como también para la calibración de 
aquellos modelos que simulan el pH (p. ej. Coupled Model Intercomparison 
Project, Phase 5, CMIP5). Además brinda la información base que debe tenerse 
en cuenta para realizar experimentos de respuesta de distintos organismos de 
estos mares frente a aumentos de CO2 y cambios de pH en el contexto del 
cambio climático global. 








Las emisiones de CO2 en la atmósfera, se han ido incrementando desde la 
época preindustrial como consecuencia del uso de combustibles fósiles y por 
diferentes usos del suelo (IPCC, 2014).  El océano juega un papel crucial en la 
mitigación de los efectos de esta perturbación (aumento del CO2 en la 
atmósfera) en el sistema climático.  Efectivamente se estima que el océano 
secuestra aproximadamente un tercio del CO2 antropogénico (Cant) 
acumulado en la atmósfera (Khatiwala et al., 2013).  Es importante cuantificar 
el contenido de Cant en los océanos y conocer tanto su valor como su 
evolución en cada una de las regiones del océano global.  Las razones son 
diversas: i) comprender y cuantificar el ciclo global del carbono, ya que la 
estimación de Cant permite entender cómo se almacena esta componente del 
ciclo del carbono modificada desde el comienzo de la era industrial; ii) estimar 
cómo podría modificar al sistema climático una variación de la penetración del 
Cant; iii) evaluar el impacto del Cant en los ecosistemas marinos, en 
particular, su efecto sobre la acidificación mediante la disminución del pH de 
origen antrópico (Doney et al., 2009; Feely et al., 2009).  
El Cant no se puede medir en forma directa y existen diferentes métodos 
para estimar la captación de carbono antropogénico.  Uno de los métodos más 
simples para estimar el Cant es TrOCA (Touratier y Goyet, 2004).  Este 
método, aplicable a todos los océanos consiste en una serie de ecuaciones fijas 
que dependen de la temperatura potencial (), el oxígeno disuelto (O2), el 
carbono inorgánico total (CT) y alcalinidad total (AT). Una desventaja de 
TrOCA es que no contempla la variabilidad biogeoquímica ni la dinámica 
propia de cada región, por esta razón solo puede ser utilizada en 
profundidades superiores a la capa de mezcla. Por el contrario, una de sus 
grandes ventajas es su facilidad de aplicación y al haberse aplicado en 
distintas regiones del océano (e.g. Vázquez-Rodríguez, 2009; Velo et al., 2010; 
Castaño et al., 2012), favorece la comparación de resultados entre los 
diferentes estudios. Otro método es    
  (Vázquez-Rodríguez et al., 2009), el 
cual consiste en una técnica de retrocálculo orientada a estimar el Cant en el 




Océano Atlántico y se basa en los principios teóricos del método ∆C* (Gruber 
et al., 1996). Utiliza como parámetros de entrada AT, CT, O2,  y nutrientes 
(silicatos, nitratos y fosfatos). Estos dos métodos, estiman la señal antrópica 
en el CT a través de la diferencia de la concentración de carbono que tendría la 
masa de agua en el momento de su formación y la que tendría en épocas 
preindustriales. La diferencia más destacable entre ambos métodos es la 
manera de definir el agua libre de Cant.  El método TrOCA utiliza agua de mar 
profunda y vieja para fijar TrOCA0 como agua libre de Cant, mientras que    
  
no fija ningún agua libre de Cant, pero lo calcula a partir de la variabilidad 
espacio-temporal de la AT preformada y las condiciones de desequilibrio entre 
aire-mar del CO2 (ΔCdis) desde la era pre-industrial (Castaño-Carrera et al., 
2012).  
En el contexto del Cant, el Océano Atlántico ha sido foco de numerosos 
estudios (e.g. Gruber, 1998; Lee et al., 2003; Touratier and Goyet, 2004; 
Vázquez-Rodríguez, 2009; Ríos et al., 2010, 2015; Velo et al., 2010).  Si bien 
estos estudios aplican diferentes métodos y utilizan distintos sets de datos, 
todos muestran que el Atlántico es el mayor reservorio de Cant respecto a los 
océanos restantes y además presenta marcados gradientes meridionales y 
zonales (Vázquez-Rodríguez et al., 2009b).  Particularmente, Ríos et al. (2010) 
mostraron que en la cuenca oeste del Atlántico, entre el ecuador y 45°S, los 
inventarios de Cant son 35% mayores a los observados en la cuenca este del 
Atlántico.  Respecto a los gradientes meridionales, Ríos et al. (2015), 
encontraron mayor cambio en pH, asociados con mayor contenido de carbono 
antropogénico, en el Atlántico Sur respecto al Atlántico Norte.  Además, 
Wanninkhof et al. (2010) encuentran que, para el periodo 1989-2005, en el 
Atlántico Sur ocurre un mayor incremento en los inventarios de Cant en 
comparación con el Atlántico Norte, que podría ser causado por patrones de 
variabilidad climática y cambios que alteran la tasa de transporte de Cant 
desde el océano superficial al interior del océano. 
Como se vio en los capítulos anteriores, el Atlántico Sudoccidental actúa 
como un importante sumidero del CO2 atmosférico. Parte de este CO2 es de 
origen antrópico.  Por lo tanto, es esperable que parte del carbono disuelto, en 
los distintos niveles de la columna de agua, tengan una componente 
antrópica.  A pesar de la magnitud y la importancia que pueda tener la 
penetración de Cant en el Atlántico Sudoccidental, cabe recalcar que a nuestro 




conocimiento por el momento solo  un estudio abordó su cálculo, el mismo se 
realizó para la zona del talud continental del MP utilizando datos de 2 
campañas de los años 2007 y 2008 (Orselli et al., 2018).  En este contexto, el 
primer objetivo de este capítulo es estimar el Cant en el Atlántico 
Sudoccidental, con particular interés en las regiones de la Corrientes de Brasil 
(CB), a través de ~34.5°S (Figura 4.1, recta azul), y de la Corriente de Malvinas 
(CM), utilizando los métodos    
  y TrOCA.  Ambos métodos fueron detallados 
en la sección 6.8 de Datos y Métodos de la presente tesis. Además, teniendo en 
cuanta que una de las consecuencias más importante de la absorción de Cant 
por parte del océano, es la disminución del pH del agua de mar, produciendo 
la acidificación oceánica, en este capítulo, a partir de los resultados de Cant, 
se estimaran los valores correspondientes de pH antropogénico (pHant). Este 
pHant equivale al cambio en el pH respecto al de la era industrial (pH), 
producto de la actividad antrópica (Laika et al., 2009; Kerr et al., 2017; Orselli 
et al., 2018): 
                              
Teniendo en cuenta las fechas de los muestreos de los datos utilizados en 
este estudio, las estimaciones de Cant y pHant harán referencia al periodo 
2005-2006 para la Zona 1 (Sección 2.1, Figura 4.1) y 2010-2014 para la Zona 
2 (Sección 2.2, Figura 4.1).  
 
2. Resultados 
2.1 Zona 1: Mar Patagónico y Corriente de Malvinas 
Para la estimación de Cant y pH en el MP, se utilizaron los datos  
obtenidos en las estaciones oceanográficas (AT, CT, O2 y nutrientes), en los 
distintos niveles de la columna de agua,  durante las campañas GEF de los 
años 2005 y 2006 (Figura 4.1). Como fue aclarado previamente (Datos y 
Métodos, sección 6.10), dado que la capa superficial del mar está sujeta a 
grandes variaciones espaciales y estacionales (Goyet et al., 2000), los datos 
utilizados para determinar el Cant corresponden a los que se encuentran por 
debajo de la capa de mezcla. Por esta razón los resultados de Cant obtenidos 
solo se mostraran y discutirán para las profundidades mayores a la 
profundidad estimada de la capa de mezcla media (30 ± 5 m).  






Figura 4.1: Posición de los datos utilizados para el cálculo del Cant en el Océano 
Atlántico Sudoccidental. Los datos de la Zona 1 (MP) corresponden al periodo 2005-
2006, y los de la Zona 2 (norte de 35°S) a 2010-2014. 
 
2.1.1 Carbono antropogénico y pH 
Las Figuras 4.2 y 4.3 presentan respectivamente las distribuciones 
verticales de Cant y pH estimados con los dos métodos para las transectas 
que atraviesan la plataforma del MP y, en su extremo oriental, interceptan la 
Corriente de Malvinas, transectas 1 a 4 (Figura 4.1). Si bien parte de las 
transectas 1 y 2 se encuentran en aguas de hasta 2000 m, por falta de datos, 
no se cuenta con una adecuada resolución vertical para obtener una buena 
representación de la capa profunda. Por esta razón solo se presentan los 
primeros 150 m por debajo de la campa de mezcla para las transectas 1 y 2 
(Figura 4.2 a-d y Figura 4.3 a-d).  Por otro lado,  en las  transectas 3 y 4, al 
tener mayor resolución vertical, fue posible realizar las secciones hasta los 
1000 m y 2000 m de profundidad (Figura 4.2 e-h y Figura 4.3 e-h).  A fin de 
poder tener resultados comparables entre sí,  se presentan en la Tabla 4.1 los 




valores medios de Cant y pH para la capa que comprende desde la base de la 
capa de mezcla media hasta los 100 m de profundidad. 
En general, se observa que los resultados obtenidos mediante la utilización 
de ambos métodos discrepan entre sí. Los resultados del método TrOCA 
presentan alta variabilidad tanto en Cant como en pH, con altos desvíos 
estándar (Cant_TrOCA = 23.7 µmolkg-1 y ΔpH_TrOCA = 0.06 unidades de pH) y 
porcentajes de variabilidad6 (44% y 50% respectivamente).  En cambio, los 
obtenidas con    
  tienen menor variabilidad, con desvíos 3 veces más bajos 
respecto a TrOCA (Cant_CT0 = 8.0 µmolkg-1 y ΔpH_CT0 = 0.02 unidades de pH) y 
coeficientes de variabilidad de 16 y 18% respectivamente.  La diferencia entre 
los valores medios Cant estimado por ambos métodos es solo de 5.6 µmolkg-1, 
siendo mayor el Cant promedio estimado con TrOCA (Tabla 4.1). Además, los 
Cant obtenidos con TrOCA pueden ser hasta 3 veces mayores que los 
estimados con    
 .  Por ejemplo, un caso extremo es el máximo obtenido con 
TrOCA, ubicado a 50 m de profundidad en 60.5°O-43.57°S (Transecta 3), con 
Cant = 137.8 µmolkg-1 (Figura 4.2e), mientras que para el mismo caso, con 
   
  el Cant es 49.2 µmolkg-1 (Figura 4.2f) es casi 3 veces más pequeño que el 
obtenido con TrOCA. 
 
Tabla 4.1: Valores medios, con sus respectivos errores estándar, de Cant y pH para 
la capa comprendida entre la base de la capa de mezcla y los 100 m de profundidad, 
para  las transectas 1 a 4 y para todo el MP. Para el cálculo de los valores medios de 
MP se incluyeron todos los datos presentados en la Figura 4.1 (Zona 1). 
 Cant (molkg-1) pH 
 TrOCA    
  TrOCA    
  
MP 54.2 ± 7 48.6 ± 2 -0.12 ± 0.02 -0.109 ± 0.005 
Transecta 1 52.9 ± 10 48.3 ± 3 -0.12  ± 0.03 -0.108 ± 0.009 
Transecta 2 28.6 ± 4 46.7 ± 3 -0.06 ± 0.01 -0.094 ± 0.006 
Transecta 3 67.8 ± 3 50.6 ± 0.4 -0.16 ± 0.01 -0.119 ± 0.002 
Transecta 4 55.8 ± 3 49.4 ± 0.2 -0.12 ± 0.01 -0.114 ± 0.001 
 
En la transecta 1 (Figura 4.2a y b), las mayores concentraciones de Cant (> 
70 y > 50 µmolkg-1, por TrOCA y    
  respectivamente) y el mayor cambio en 
pH (mínimo pH, < -0.17 con ambos métodos), se encuentran alrededor de los 
50 m y disminuyen en el fondo, excepto en la zona del borde del talud, entre 
                                                          
6 Coeficiente de variabilidad porcentual     
 
  
     , en donde  es el desvío estándar y   la media. 




55.5 y 56ºO, donde se observan altos valores de Cant (de hasta 80 µmolkg-1) 
cercanos al fondo.  Fuera del talud y por debajo de los 100 m, el Cant 
disminuye hasta valores cercanos a cero con ambos métodos (por debajo de 
~120 m).  Se destaca la gran variabilidad en el Cant y el ∆pH obtenidos con el 
método TrOCA, observándose para los primeros 100 m de profundidad de la 
Transecta 1 valores de Cant de entre 10 y 100 µmolkg-1 (Figura 4.2a), y entre -
0.2 y -0.02 para ∆pH (Figura 4.3a) y coeficientes de variación de 62% para 
Cant y 66% para ∆pH. 
Los resultados obtenidos para la transecta 2 muestran que, según el 
método TrOCA (Figura 4.2c y Figura 4.3c), los mayores valores de Cant y 
mayor cambio de pH se ubican en la plataforma media entre 59 y 61ºO, en 
toda la columna y en el fondo de la región del borde de talud (-58ºO), en el 
resto de la transecta la señal de Cant es baja. Con el método    
  (Figura 4.2d 
y Figura 4.3d), en cambio, se obtuvo una distribución bastante homogénea en 
los primeros 100 m, con un valor medio de Cant de 46.7 ± 3 µmolkg-1, 1.6 
veces mayor que el valor medio obtenido con TrOCA para esta misma 
transecta.  En la transecta 2 ambos métodos coinciden en que por debajo de 
los 100 m de profundidad a 54ºO, la penetración de Cant es mínima, esto se 
ve reflejado en bajo cambio de pH (pH > -0.04, Figura 4.2 c y d). 
En base a estos resultados, se concluye que, en el sector norte del MP 
(Figura 4.1), si bien las dos transectas 1 y 2 se encuentran relativamente 
cerca, según TrOCA, en la transecta 1, situada más al norte (Figura 4.1), 
penetra en promedio un ~9% más Cant que en la transecta 2, ubicada a unos 
~200 km más al sur.  
La capa superficial de la transecta 3 presenta alto valor medio de Cant (67.8 
± 3 µmolkg-1 para TrOCA y 50.6 ± 0.4 µmolkg-1 para    
 , Tabla 4.1), que se 
extienden hasta los ~500 m de profundidad (Figura 4.2 e y f).  
Particularmente, los Cant y ΔpH obtenidos con TrOCA indican una fuerte 
influencia antrópica en la plataforma media, alrededor de 62°O, con Cant > 80 
µmolkg-1 (Figura 4.2e) y ΔpH < -0.17 (Figura 4.3e).  En esta transecta hay 
evidencia de penetración de Cant en las aguas profundas, entre 1500 y 2000 
m con los dos métodos; según TrOCA con Cant de ~50 µmolkg-1 y ΔpH de       
-0.17 y según    
  un Cant de ~40 µmolkg-1 y ΔpH de -0.14 (Figura 4.2 f y 
Figura 4.3f). 






Figura 4.2: Secciones medias verticales de Cant (molkg-1) estimado con los métodos 
TrOCA (Izquierda) y    
  (Derecha) para las 4 transectas estudiadas. 





Figura 4.3: Secciones medias verticales de ΔpH estimado a partir de los métodos 
TrOCA (Izquierda) y    
  (Derecha) para las 4 transectas estudiadas. 
 
Se observan igualmente altos valores de Cant en la mayor parte de la 
transecta 4, tanto en la capa sub-superficial (capa de mezcla hasta 100 m) y 
hasta los ~750 m de profundidad (Figura 4.2 g y h).  Esta fuerte penetración 




de Cant es más evidente con TrOCA, sobre el borde del talud (~60.5°O) entre 
250 y 500 m con valores de  Cant > 90 µmolkg-1, y con un ΔpH asociado 
también intenso < -0.2 (Figura 4.3g).  Por el contrario, con ambos métodos se 
detectan, alrededor de 59°O, valores mínimos de Cant (< 15 µmolkg-1) y 
ausencia de acidificación marcada por ΔpH ~0, lo que implica una muy baja 
influencia antrópica.  
Por lo tanto, se concluye que la penetración más intensa de CO2 
antropogénico se produce al sur del MP (en la transecta 3), en donde además 
se observa invasión de Cant en la capa profunda, con valores que superan los 
40 µmolkg-1 en 1000 m de profundidad, entre 43 y 44°S (Figura 4.3 e y f).  En 
la transecta 2, principalmente en la zona del talud (alrededor de 37°O), se 
observa un menor efecto antrópico, reflejado con Cant por debajo de los 50 
µmolkg-1 en toda la columna de agua (Figura 4.3 c y d). Por otro lado, los ΔpH 
más intensos, con valores que superan los -0.2 ocurren en las capas sub-
superficiales, alrededor de 50 m de la transecta 1 (Figura 4.3 a y b) y en 
plataforma media de la transecta 3 (Figura 4.3e), lo que implica una 
disminución en el pH de origen antrópico muy fuerte.  Mientras que los ΔpH 
más negativos de aguas intermedias, se observan en la transecta 4 entre 250 y 
750 m con ΔpH < -0.17 (Figura 4.3g).  
Los valores de Cant obtenidos con el método TrOCA son en promedio 11% 
mayores que los obtenidos con    
 , observándose en general las mayores 
diferencias entre ambos métodos en los primeros 100 m. Los pH obtenidos 
por ambos métodos difieren en promedio en 0.01 unidades de pH, valor que a 
pesar de ser bajo es superior al error de las medidas actuales de pH obtenidas 
con sensores de última generación (Rérolle et al., 2016).  Regionalmente, las 
diferencias entre los métodos son mayores (Figura 4.4c). Los pH estimados a 
partir de    
  (Figura 4.4c, puntos rojos), se concentran alrededor de un valor 
medio de -0.109 ± 0.005 con un coeficiente de variación total del 18%, 
mientras que los pH estimados a partir de TrOCA (puntos negros) presentan 
un valor medio de -0.12 ± 0.02 y mayor variabilidad (50%, Tabla 4.2).  Los 
datos agrupados regionalmente (Figura 4.4c), indican que la mayor 
variabilidad en pH ocurre, para TrOCA, en las zonas de la Plataforma media 
del MP, con pH de -0.323 a 0 unidades de pH y variabilidad del 46% (Tabla 




4.2) y en las aguas de la Corriente de Malvinas, pH de -0.255 a -0.007 
unidades de pH y variabilidad del 56% (Tabla 4.2). 
La Figura 4.4 presenta los valores de pH obtenidos para el periodo de 
estudio (2005 - 2006), denominado como pH actual (Figura 4.4a), y el pH que, 
de acuerdo a cada método, se habría observado en la era pre-industrial 
(Figura 4.4b).  De acuerdo a estos resultados, el pH medio actual es 8.07 ± 
0.08 (Figura 4.4a), mientras que el pH pre-industrial medio seria de 8.18 ± 
0.06 y 8.19 ± 0.06 de acuerdo a lo obtenido por    
  y TrOCA, respectivamente 
(Tabla 4.2). Los ΔpH de la región de la Corriente de Malvinas, presentan la 
mayor variabilidad (56%, Tabla 4.2) y los más altos valores (negativos) de 
pHTrOCA (hasta -0.255, Figura 4.4c).  En esta región tanto el pH actual como 
en el pre-industrial corresponden a los valores más bajos comparado a las 
regiones restantes del MP (Figura 4.4 a y b).  Esta diferencia existe igualmente 
respecto a los valores observados en cada periodo, con pH actual medio de 
8.03 (Figura 4.4a) y pre-industrial de 8.18 ± 0.09 (Tabla 4.2), con valores que 
pueden llegar a ser tan bajos como 7.9 (Figura 4.4b). 
 
Tabla 4.2: Valores estadísticos (media y coeficiente de variación porcentual) de pH 
pre-industrial y pH obtenidos con TrOCA y    
  para las distintas regiones 
geográficas dentro del MP. N es la cantidad de datos disponible en cada región. 









Regiones N Media Cv  Media Cv  Media Cv  Media Cv  
Mar del 
Plata 
7 8.17 1.04 -0.14 56 8.15 1.59 -0.12 17 
Corriente 
de Malvinas 
106 8.18 1.15 -0.12 56 8.16 1.40 -0.10 31 
Plataforma 
Media 
91 8.21 0.64 -0.13 46 8.19 0.86 -0.11 10 
Frente 
Valdés 
17 8.18 0.49 -0.15 19 8.15 0.41 -0.12 3 
Cabo 
Blanco 
16 8.20 0.36 -0.13 32 8.17 0.35 -0.12 4 
Bahía 
Grande 
104 8.19 0.50 -0.11 39 8.19 0.56 -0.11 6 
Plataforma 
sur exterior 
53 8.20 0.31 -0.13 25 8.18 0.44 -0.11 12 
Bahía 
Camarones 
20 8.23 1.02 -0.11 54 8.22 1.42 -0.11 14 
MP región 
total 
417 8.19 0.78 -0.12 50 8.18 0.98 -0.109 18 
 





Figura 4.4: a) pH actual, b) pH pre-industrial (o natural) y c) pH. En b y c, los 
puntos negros corresponden a las estimaciones obtenidas a partir del método TrOCA y 
los puntos rojos corresponden a los de    
 .  Las líneas punteadas definen los límites 
de agrupaciones de datos por regiones geográficas dentro del MP.  
 
2.1.2 Inventarios del CO2 antrópico  
Los inventarios de Cant cuantifican el total de CO2 antropogénico que es 
acumulado en la columna de agua. Estos inventarios permiten cuantificar el 
efecto antrópico en los reservorios de carbono.  De esta manera, a partir de las 
estimaciones de Cant, se calcularon inventarios de Cant para toda la columna 
de agua, integrando verticalmente el Cant y sus unidades son molCm-2.  Los 




resultados, de los dos métodos, muestran que los inventarios en la plataforma 
del MP se encuentran en un rango de 1 a 10 molCm-2 (Figura 4.5), y un valor 
medio de 5.1 ± 0.5 molCm-2 y 4.75 ± 0.3 molCm-2, según TrOCA y    
 , 
respectivamente.  En la región oceánica, dominada por la CM, los inventarios 
de Cant estimados con ambos métodos (Figura 4.5), son más elevados 
respecto a la plataforma, y superan en ciertas zonas (por ejemplo alrededor de 
47°S) los 70 molCm-2.  En las secciones de las transectas 1 a 4 (Figura 4.2), 
en plataforma las concentraciones de Cant son altas (~60 µmolkg-1), pero 
como se trata de aguas poco profundas (< 200 m), los inventarios resultantes 
son bajos en comparación a los obtenidos para la región de la CM, donde los 
Cant varían alrededor de 40 µmolkg-1, pero las  profundidades se encuentran 
entre 1000 y 3000 m. 
 
 
Figura 4.5: Inventarios de Cant por columna de agua (molCm-2), estimados a partir 
de los métodos a) TrOCA y b)   
 , referenciados al periodo 2005/2006. 
 
Considerando un valor de inventario medio para la plataforma del MP de 5 
± 0.5  molCm-2 y teniendo en cuenta que cubre un área de 1012 m2, se estima 
que posee un reservorio de Cant de 0.060 ± 0.006 PgC.  Por otro lado, los 
valores medios obtenidos para la región de la CM son de 32 ± 4 molCm-2 y 23 




± 2 molCm-2, que llevan a reservorios de 0.10 ± 0.01 PgC y 0.076 ± 0.007 PgC, 
según TrOCA y    
 , respectivamente.  Por lo tanto, se puede estimar que en 
promedio todo el MP tiene un reservorio de Cant de 0.15 ± 0.016 PgC 
(plataforma + CM). 
 
2.2 Zona 2: Corriente de Brasil (Transecta SAMOC) 
El contenido de Cant, en la región de la Corriente de Brasil utiliza para el 
método TrOCA los datos de AT, CT y O2 correspondientes a las campañas 
SAMOC (ver sección 1.1 de Datos y Métodos), colectados a lo largo de una 
transecta en 34.5ºS documentada entre los años 2010 y 2014 (Figura 4.1, 
Transecta SAMOC). Para aplicar el método    
  se utilizaron, además de los 
datos de AT, CT y O2 de las campañas SAMOC, valores históricos de nutrientes 
de la región de estudio, adquiridos de la base de datos WOD13 (Sección 1.3 en 
Datos y Métodos), ya que no se midieron en las campañas SAMOC que se 
analizan en este trabajo.  
Las secciones donde se calculó el Cant y ∆pH muestran que, al igual que se 
observó en la región del Mar Patagónico (Figura 4.2 y Figura 4.3), los valores 
obtenidos por ambos métodos presentan grandes diferencias entre sí. Los 
Cant y el ∆pH de TrOCA, presentan gran variabilidad vertical, con valores que 
van respectivamente de 0 a 130 µmolkg-1 y -0.3 a 0 (Figura 4.6 a y c). Esta 
variabilidad es un 30% mayor que la variabilidad observada con el mismo 
método en el MP. Por otro lado, los resultados obtenidos con    
  tienen 
distribuciones mayormente homogéneas (Figura 4.6 b y d).  Debido a la 
variabilidad en la columna de agua, se divide a la sección de la Transecta 
SAMOC en 3 capas: sub-superficial (base de capa de mezcla hasta 150 m), 
intermedia (150 – 700 m) y profunda (700 – fondo).  
Ambos métodos muestran un alto contenido de Cant que alcanza valores 
de hasta 90 µmolkg-1 y una mayor disminución en pH, de hasta -0.3 
unidades, en los primeros 700 m de profundidad. Los valores medios de Cant 
de la capa sub-superficial son Cant_TrOCA = 51 ± 3 µmolkg-1 y Cant_CT0 = 66.7 ± 
1 µmolkg-1 (Tabla 4.3), 3 y 17 veces superiores a los de la capa profunda.  
Además, en la capa sub-superficial, el Cant calculado con    
  tiene un patrón 
de distribución bastante homogéneo (Figura 4.6b), con un coeficiente de 
variación de 16%, con valores alrededor de 70 µmolkg-1, excepto en las 




cercanías al borde del talud, en donde el Cant es bajo (15 µmolkg-1) y los ∆pH 
cercanos a cero (Figura 4.6d).  Estos bajos Cant y ∆pH cercanos a cero, en la 
zona al borde del talud, se producen también con el cálculo hecho con TrOCA 
(Figura 4.6 a y c). En la capa intermedia, los resultados de TrOCA para Cant 
son muy elevados, con un valor medio de 45 ± 6 µmolkg-1 y en algunas 
regiones, por ejemplo en ~300 m y desde el talud hasta 47°O, supera los 100 
µmolkg-1.  Los altos valores de Cant no se observan con el método    
 , en la 
capa intermedia los valores más altos de Cant llegan a 60 µmolkg-1 (Figura 
4.6b) y son 1.7 veces más bajo que los calculados con TrOCA. 
En la capa profunda, por debajo de los 700 m, tanto el Cant como ∆pH son 
prácticamente nulos, lo que indicaría que el efecto antrópico es despreciable 
en las aguas profundas de esta sección.  Sin embargo, es remarcable la 
presencia de altos valores de Cant (> 80 µmolkg-1) en algunos niveles 
profundos: alrededor de los 1000 m (desde el talud y hasta 49°O), en donde se 
encuentra el Agua Intermedia Antártica (AAIW), caracterizada por T de 3.2 a 
6.5°C y S de 34.2 a 34.4 (Capítulo 2, Figs. 2.24 y 2.25), y alrededor de 2600 
m, en el sector este de la sección, correspondiente a Aguas Profundas del 
Atlántico Norte (NADW), caracterizada por T de 2 a 3.2°C y S de 34.4 a 34.8 
(Capítulo 2, Figs. 2.24 y 2.25).  Estas marcas de altos contenidos de Cant en 
estas dos masas de aguas profundas, AAIW y NADW, se evidencian con 
intensidad con el método TrOCA (Figura 4.6) y no se detectan con el método 
   
 .  
Los inventarios por columna obtenidos a partir de la integración vertical 
del Cant estimado con TrOCA en la zona al norte del Mar Patagónico son altos, 
con un valor medio de 84 ± 13 molCm-2. Esta situación es muy distinta del 
Cant integrado medio de 36 ± 5 molCm-2 obtenido con    
  y los cuales son un 
factor 2.3 más bajos que los obtenidos con TrOCA. 
 





Figura 4.6: Secciones verticales de Cant (a y b) y ∆pH (c y d), determinado con los  
métodos TrOCA y    
 . Transecta SAMOC. 
 
Finalmente, se observa que las capas sub-superficial e intermedia de la 
transecta SAMOC (Figura 4.6 c y d), con la mayor disminución en el pH (0.097 
± 0.008 y 0.105 ± 0.008 en promedio para TrOCA y    
 ), son las capas que 
más se habrían acidificado.  De acuerdo con ambos métodos, en la era pre-
industrial, la capa superficial e intermediaria tenían valores de pH alrededor 
de 8.2 y 8.12 (Tabla 4.3), que, tras la penetración del Cant, disminuyeron 
hasta ~8.1 y 8.03 pH respectivamente.  En cambio, en la capa profunda el pH 
disminuyo en 0.065 según TrOCA y de 0.02 según    
 .  Estas disminuciones 




son significativas e importantes e hicieron pasar el pH, en promedio, de una 
era pre-industrial con pHTrOCA = 7.945 y pHCT0 = 7.930 a la actualidad con un 
pH = 7.91 (Tabla 4.3). Por lo tanto, la región profunda de la Transecta SAMOC 
presenta, tanto en la actualidad como en la era pre-industrial, un carácter 
más ácido comparativamente a las capas que se encuentran por encima, 
difiriendo en ~0.2 unidades respecto a la capa sub-superficial.  
 
 
Tabla 4.3: valores medios de Cant, pH pre-industrial, pH actual (2010-2014) y pH 
para 3 capas de la vertical, cada uno presenta su error estándar. N es la cantidad de 
datos disponible en cada capa.  En la última fila se presentan los inventarios de Cant 
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El foco del presente capítulo fue estudiar el rol del Atlántico Sudoccidental 
frente a la captura del Cant, en una escala regional, y de esta manera 
contribuir al conocimiento previo de todo el Atlántico.  Se estimaron el Cant y 
pH, utilizando dos métodos independientes entre sí, TrOCA y    
 , en dos 
zonas del Atlántico Sudoccidental: la primera zona abarca al MP y región del 
talud, y la segunda, la región oceánica adyacente a la plataforma al norte del 
mar Patagónico, en 34.5°S (transecta SAMOC).   
Para ambas regiones, las estimaciones muestran que con el método TrOCA 
se obtiene una mayor variabilidad que con la utilización del método    
 , tanto 
en Cant como en pH.  Además, en promedio para la región del MP, el Cant 
obtenido con el método TrOCA es un 11% mayor respecto al obtenido con    
 , 
esta diferencia también se ve reflejada en los inventarios de Cant, y es más 




evidente en la región de la Corriente de Malvinas (CM) respecto al resto del MP. 
El método TrOCA, si bien es uno de los métodos más utilizados en la literatura 
por su simplicidad de aplicación, presenta desviaciones significativas en 
comparación a observaciones y salidas de modelos.  Por ejemplo, en Yool et al. 
(2010), cuando aplican el método TrOCA obtienen una sobre-estimación en el 
inventario de carbono antropogénico global de más del doble respecto a las 
salidas del modelo de circulación general oceánica (OGCM).  Según estos 
autores la amplia discrepancia entre ambos resultados disminuye si se 
modifican los parámetros involucrados en TrOCA considerando variabilidad 
regional.  Por otro lado, la sobre-estimación de Cant no se verifica en la capa 
sub-superficial de la transecta SAMOC, que presenta valores medios similares, 
51 ± 3 µmolkg-1 con TrOCA y 48.6 ± 2 µmolkg-1 con    
 . Mientras que, por 
debajo de los 150 m, los valores medios de Cant obtenidos con TrOCA para las 
capas intermedia y profunda son 42 y 76% más grandes que  los obtenidos 
con    
 . 
En diversos estudios realizados a nivel global se puede apreciar que en el 
Atlántico Sur, al igual que en los Océano Indico y Pacífico, la penetración del 
Cant ocurre hasta los ~1000 m, mientras que el Atlántico Norte el Cant llega 
hasta los ~3500 m (Körtzinger et al., 1998; Khatiwala et al., 2013; Bopp et al., 
2015). De acuerdo a los datos estudiados en esta tesis, en la zona de la 
transecta SAMOC, la penetración de Cant es menos profunda respecto a 
dichos antecedentes, ya que ocurre principalmente hasta los ~700 m. 
Mientras que en las aguas oceánicas adyacentes al MP mostraron penetración 
de Cant en todo el dominio muestreado de las 2 transectas ubicadas al sur de 
42°S, en cambio, las ubicadas al norte de esta latitud indican que el Cant no 
penetra más allá de la capa sub-superficial.  
Los valores calculados en la transecta SAMOC, ponen en evidencia un alto 
contenido de Cant, de hasta 90 µmolkg-1, y el mayor nivel de acidificación (pH 
de hasta -0.3), hasta 700 m de profundidad.  Estas primeras capas del 
océano se encuentran dominadas por el Agua Tropical (TW) y el Agua Central 
del Atlántico Sur (Valla et al., 2018).  En la región profunda de la zona 
SAMOC,  las altas concentraciones de Cant (> 80 µmolkg-1) alrededor de los 
1000 y 2600 m de profundidad, corresponden a dos masas de aguas densas y 
profundas: el AAIW y el NADW.  Estas señales de alto contenido de Cant 
podrían estar relacionadas con su captura al momento de la formación de la 




masa de agua, es decir en el momento en el cual la masa de agua, antes de 
transformarse en agua profunda, estuvo en contacto con la atmósfera, y pudo 
así cargarse en CO2 de origen antrópico proveniente de la atmósfera.  La AAIW 
es formada en una región superficial de la capa circumpolar en el norte del 
Pasaje de Drake y en la CM (Stramma y England, 1999).  El NADW se origina 
en las altas latitudes del Atlántico Norte, desde dónde se esparce hacia el sur 
por medio de la corriente profunda de borde oeste, en un rango de 
profundidad que varía desde 1200-3900 m cerca del ecuador a 1700-3000 m 
en la zona de confluencia de Brasil/Malvinas (Piola y Matano, 2001; Garzoli et 
al., 2015; Valla et al., 2018).  La fuerte acidificación calculada en este estudio 
para dichas masas de agua está en concordancia con Ríos et al. ( 2015), 
quienes obtienen en un estudio de acidificación a través de todo el Océano 
Atlántico, que los mayores decrecimientos de pH se observan en las aguas 
centrales, modales e intermedias, con máximo cambio de pH en el Agua 
Central del Atlántico Sur.  Estos autores muestran además que el alto nivel de 
acidificación del NADW es debida tanto a componentes antropogénicas como 
naturales en similar orden de magnitud (ΔpHant = -0.0034 y ΔpHnat =            
-0.0036).   
Tradicionalmente los mares marginales se consideraron insignificantes en 
los balances globales de Cant; sin embargo, cada vez son más los estudios que 
muestran que hay una subestimación de su contribución (Tanhua et al., 2009; 
Schneider et al., 2010; Lee et al., 2011; Khatiwala et al., 2013). Por ejemplo, 
Lee et al. (2011), en una revisión del Hemisferio Norte, destaca que los mares 
marginales almacenan en proporción más CO2 antropogénico que el resto del 
océano global. Por otro lado, Khatiwala et al. (2013), utilizando estimaciones 
de Cant a partir de observaciones y de modelos, obtiene que los mares 
marginales tienen un reservorio de Cant referenciado al año 2010 de entre 9 y 
14 PgC, que corresponderían a un ~7% del reservorio global total. Nuestros 
resultados muestran que, al contrario de los otros mares marginales, el MP 
tiene un reservorio de Cant relativamente bajo (0.15 ± 0.016 PgC), equivalente 
a solamente un ~1.3% de la media estimada para los otros mares marginales 
(Khatiwala et al., 2013).  Un reservorio de 0.15 PgC indicaría un aumento 
anual, desde le era pre-industrial, de 0.75 TgCaño-1. Teniendo en cuenta que 
en balance, el MP captura a través de la interface mar-atmósfera 16 TgCaño-1 
(Capítulo 1, Bianchi et al., 2009; Kahl et al., 2017), la absorción de Cant 
correspondería a un 4.5% del flujo de CO2 que penetra por esta frontera.  Por 




lo que podría especularse que una fracción del CO2 que ingresa 
potencialmente en la interface mar-atmósfera es exportado hacia el océano 
abierto. Esta exportación de agua rica en CO2 antrópico es sustentada por 
estudios que indican que la mayor parte de las aguas de plataforma del MP 
son exportadas fuera de la plataforma al norte de 38ºS (Matano et al., 2014; 
Strub, 2015; Franco et al., 2018).  
Solo se ha encontrado para la región del MP un antecedente sobre la 
estimación del Cant (Orselli et al., 2018). En dicho trabajo, los datos utilizados 
corresponden a octubre de 2007 y 2008, y se concentran en la zona cercana al 
talud, entre 36 y 50°S, a diferencia de los datos utilizados en esta tesis, donde 
la cobertura de información abarca una región más amplia de la plataforma y 
del talud.  Orselli y co-autores aplicaron únicamente el método TrOCA, 
obteniendo que el valor medio de Cant, calculado para el periodo 2007/2008, 
es de 46.6 ± 5.3 µmolkg-1 el cual es del mismo orden de magnitud que el 
obtenido en nuestro estudio (54.2 ± 7 µmolkg-1 según TrOCA y 48.6 ± 2 
µmolkg-1 con    
 ).  De esta manera, el Cant medio de esta tesis es entre 2 y 
7.6 µmolkg-1 más fuerte que el obtenido por Orselli et al. (2018), pero no son 
significativamente diferentes entre sí (nivel del confianza de 95%).  Sin 
embargo, la comparación de 2 transectas que coinciden en posición (sector 
este de la transecta 4 del MP y transecta PATEX4 de Orselli et al., 2018), 
muestra grandes discrepancias en las distribuciones de Cant y ΔpH (Figura 
4.7). En la transecta PATEX4 la penetración de Cant es máxima en aguas 
profundas del talud (Figura 4.7c), con Cant > 60 µmolkg-1 por debajo de los 
700 m, y en la capa sub-superficial es mínima (~0 a 20 µmolkg-1), lo que es 
contrario a las altas concentraciones de Cant (~70 µmolkg-1) observadas en la 
mayor parte de la columna, y que disminuyen únicamente en aguas de 
profundidades mayores a ~700 m en la Transecta 4 (Figura 4.7 a-b). Y la 
distribución de ΔpH de la transecta PATEX4 muestra valores positivos desde 
superficie y hasta los 600 m de profundidad (Figura 4.7f), lo que indica un 
aumento en el pH actual respecto a la era pre-industrial. Esta característica 
no solo no se observa en la transecta 4, sino que además presenta ΔpH < -0.05 
(Figura 4.7d-e).  Teniendo en cuenta que en ambos trabajos se aplica el mismo 
método y que hay algunas regiones de coincidencia entre ambos y siendo los 
resultados de Orselli et al. (2018) representativos de octubre de 2007 en el sur 
y octubre de 2008 en el norte, mientras que los obtenidos en el presente 




capítulo son un promedio del periodo 2005-2006, las discrepancias 




Figura 4.7: Secciones verticales de Cant y ΔpH correspondientes a transectas que 
cruzan el talud en ~47°S. a-b y d-e corresponden a la Transecta 4 presentada en este 
capítulo (Sección 2.1.1) y c y f a la Transecta PATEX4 (Extraído de Orserlli et al., 
2018). 
 
Se obtuvieron para el MP inventarios de Cant, sus valores medios no 
difieren significativamente para las aguas de plataforma (5.1 ± 0.5 y 4.75 ± 0.3 
molCm-2 según TrOCA y    
 ), pero si en las aguas oceánicas de la CM 
adyacentes al MP, con el método TrOCA el inventario es 28% mayor que el 
obtenido con     
  (32 ± 4 y 23 ± 2 molCm-2).  En la región más al norte, en la 
Transecta SAMOC, los inventarios medios muestran diferencias aun mas 
fuertes entre ambos métodos, de un factor 2, con valores medio de 84 ± 13 de 
acuerdo con TrOCA y de solo 36 ± 5 molCm-2 para    
 .  Ríos et al. (2010), 
utilizando los mismos métodos aplicados en esta tesis, obtuvieron, para la 
región del Atlántico Sudoccidental alrededor de 35°S para el 1994, un 
inventario de 70 ± 5 molCm-2, 20% menor y ~49% mayor respecto a lo 
obtenido en esta tesis con TrOCA y    
 .  Estas diferencias pueden ser 
debidas, por un lado, a la calidad y cantidad de datos utilizados para realizar 
cada cálculo, debe recordarse que en el presente capitulo, para aplicar el 




método    
  en la Zona 2, se utilizaron datos históricos de nutrientes, y esto 
posiblemente es una fuente de error.  Por otro lado, las discrepancias podrían 
deberse a un cambio natural en el inventario que se pudo dar entre los 
periodos estudiados que distan en más de 15 años. 
A pesar de que el conocimiento de los posibles impactos de la acidificación 
marina en los procesos biológicos y químicos forma parte de numerosas 
investigaciones recientes de la comunidad científica global, cabe recordar que 
son escasas las estimaciones de la acidificación oceánica en el Atlántico 
Sudoccidental. En este contexto, fue determinado en este capítulo, el nivel de 
acidificación, debido únicamente a la componente antrópica del CO2 que 
penetra por la atmósfera mediante el ΔpH.  Se mostró que la acidificación en el 
MP es variable, con ΔpH entre 0 y -0.323.  Los ∆pH medios obtenidos de -0.12 
± 0.02 y -0.109 ± 0.005, por TrOCA y    
  respectivamente, están de acuerdo 
con el único estudio a nuestro conocimiento que abordo la evaluación de tales 
parámetros en la región del talud del Mar Argentino (Orselli et al., 2018). 
Efectivamente estos autores obtuvieron un ∆pH medio bastante alto de -0.11 ± 
0.05.  
El Mar Mediterráneo es otro mar marginal que ha sido foco de varios 
estudios de acidificación marina (Touratier et al., 2012; Hassoun et al., 2015), 
y para el cual los evaluados con TrOCA son ~2 veces más bajos que los del 
MP, con ΔpH de entre -0.055 y -0.156 unidades de pH.  Así, los ΔpH obtenidos 
en algunas regiones del MP son altos en comparación con los del Mar 
Mediterráneo, mostrando un alto grado de acidificación marina. Por ejemplo, 
en el norte del MP, entre 39 y 40°S, ocurre según nuestros resultados (con los 
dos métodos) en los primeros ~70 m de profundidad ocurre el mayor el grado 
de acidificación, con ΔpH << -0.17. La zona de plataforma media es en donde 
se observa el mayor cambio en pH (pHTrOCA de hasta -0.32), este cambio 
estaría asociado a una intensa disminución de un pH pre-industrial de 8.264, 
0.08 unidades de pH por encima del valor medio, a un pH actual de 7.95, 0.12 
unidades de pH por debajo del valor medio.  Por lo tanto, se podría pensar que 
la región la plataforma media cambió adquiriendo un carácter más ácido, y 
puede ser la zona donde mayor efecto podría ejercer la acidificación sobre los 
organismos.  En las aguas oceánicas de la Corriente de Malvinas se pueden 
llegar a observar tazas de acidificación de hasta -0.255 y, en comparación con 
las aguas de plataforma del MP, registra los menores valores de pH tanto en el 




periodo pre-industrial como en el actual.  Por lo tanto, la región de la Corriente 
de Malvinas tendría un carácter de taza de acidificación más intensa respecto 
al resto de las regiones del MP, tanto en el periodo pre-industrial como en la 
actualidad. Podría pensarse que en esta región, los organismos que allí se 
encuentran estén más adaptados a condiciones de bajo pH y por lo tanto su 
respuesta frente a una disminución de pH sea menor. Finalmente, en la región 
norte del Atlántico Sudoccidental (transecta SAMOC), el ΔpH es similar al del 
MP (0 a -0.3), el mayor grado de acidificación ocurre en los primeros 700 m del 
océano. Con estos altos grados de acidificación un gran número de especies 
podrían estar siendo afectadas.   
Como se vio en el capítulo anterior (Capítulo 3), actualmente el Atlántico 
Sudoccidental posee condiciones químicas favorables para el desarrollo y 
mantenimiento de estructuras calcáreas, por ejemplo los cocolitofóridos.  Sin 
embargo, si el pH continúa en disminución, la química marina se vería 
afectada, modificando los valores actuales de saturación de calcita y aragonita. 
No queda claro que efectos podría tener esto en los organismos marinos.  De 
acuerdo a Feely et al. (2009), se espera que, a medida que continúen 
aumentando los niveles de CO2 disuelto en el agua de mar, con la consiguiente 
disminución de pH, las tasas de crecimiento esquelético de los organismos que 
secretan calcio se verán reducidas debido a los efectos de la disminución de 
las concentraciones oceánicas de    
  . Mientras que Vargas et al. (2017) 
observan que ciertos organismos podrían adaptarse frente a un cambio 
constante en el pH, y de esta manera la acidificación no tendría efectos sobre 
ellos.  Por otro lado, en base a resultados de experimentos de los efectos del 
cambio de pH y de las condiciones ambientales en moluscos con concha 
marina, se observó que efectos de la acidificación de los océanos sobre el 
crecimiento y la producción de conchas variables entre especies e incluso 
dentro de la misma especie, lo que impide dar un panorama general (Gazeau 
et al., 2013). Es por lo tanto, importante, por un lado monitorear el pH a fin de 
poder registrar su evolución, y por el otro, realizar experimentos de respuesta 
de los organismos presentes en el Atlántico Sudoccidental frente a los cambios 
observados y previstos en la química del CO2 marino. 
 
 





En el presente capítulo se presentó el estudio del carbono antropogénico 
(Cant) en las 2 zonas definidas dentro del Atlántico Sudoccidental aplicando   
2 de los métodos más utilizados de la bibliografía: TrOCA y CT0.   
 En el MP (Zona 1) el Cant promedio se encuentra en el orden de los 50 
molkg-1 (54 y 49 molkg-1, según TrOCA y CT0), este incremento de CO2 
en el MP tendría asociado un cambio en el pH (respecto a la era pre-
industrial) de entre -0.12 y -0.109 unidades de pH.  Se estima para todo el 
MP un reservorio de Cant de 0.15 PgC. 
 Para la región al norte de 38°S (zona 2), se obtuvo gran variabilidad en el 
Cant (0 a 130 molkg-1) y en el cambio en el pH asociado (0 a -0.3 
unidades de pH).  Para esta región se observó un patrón de distribución 
que podría estar asociado a la distribución de las masas de agua.  Ambos 
métodos evidencian la huella antrópica del Cant en la región pero las 
estimaciones no son comparables entre sí. 




Capítulo 5 : Estudio comparativo del CO2 en el Océano 
Atlántico Sur 
 
Nuestros resultados muestran una importante captura (Capítulo 1) y 
secuestro (Capítulo 2) de CO2 para las dos zonas estudiadas en esta tesis, Mar 
Patagónico y la región al norte de 38°S, que incluye la zona común de pesca 
entre Brasil-Uruguay y Argentina y océano abierto adyacente.  Surge entonces 
el interés por saber si este intenso sumidero es similar en otras regiones del 
Océano Atlántico Sur.  Para responder a esta pregunta en este capítulo se 
evaluara el intercambio de CO2 entre el mar y la atmósfera, en todas las 
regiones del Océano Atlántico Sur, incluyendo el sector del Océano Austral 
adyacente. Para tal fin se analizan los datos de ΔpCO2 obtenidos de la base de 
datos globales de pCO2 SOCATv4 (ver Sección 3, Datos y Métodos), que cubre 
los datos de 1963 al 2015, y que incluye los datos utilizados y presentados en 
los precedentes capítulos de esta tesis.  Este estudio se complementa con una 
revisión y síntesis bibliográfica sobre el estado del conocimiento actual, 
balances y conclusiones referentes al CO2 en las distintas regiones y a escala 
estacional dentro del Atlántico Sur.  
1. Climatología de TSM y ∆pCO2 en el Atlántico Sur 
Con el fin de determinar una climatología del CO2 es necesario separar el 
Atlántico Sur en zonas de variabilidad. El Atlántico Sur presenta amplia 
variabilidad térmica, con intensos gradientes meridionales de TSM.  En la 
climatología de TSM (Figura 5.1), realizada a partir de productos satelitales de 
MODIS-Aqua (ver Sección 5, Datos y Métodos), se pueden observar valores que 
pueden superar los 28 ºC en la zona ecuatorial y menores a 0 ºC en la región 
del Océano Austral.  Teniendo en cuenta las características térmicas se optó 
por separar el área de estudio en 4 regiones, considerando como limites las 
latitudes medias de los contornos de TSM climatológicos (Figura 5.1). De esta 
manera se definen 4 zonas: 
 Franja ecuatorial (0 – 10°S) con temperaturas de entre 25 a 28ºC, 
 Región Subtropical (10 – 30°S) con TSM de 20 a 25ºC, 
 Sur del Atlántico Sur (30 – 55 °S) con TSM de 5 a 20ºC,  
 Océano Austral (55 y 65ºS), con temperaturas por debajo de 5ºC.   





Figura 5.1: Climatología de temperatura superficial media del  mar (TSM) obtenida a 
partir de la información satelital de MODIS-Aqua para el periodo 2002-2015. Las 
líneas punteadas marcan los límites entre las distintas regiones.  
 
Además de la variabilidad en las características oceanográficas, o térmicas, 
de cada región el volumen de datos disponible para cada área muestra 
grandes diferencias (Tabla 5.1).  La mayor cantidad de datos corresponde a las 
franjas del Sur del Atlántico Sur (> 600 mil datos) y el sector del Océano 
Austral (>1 millón). Si bien la base SOCATv4 incluye para la región del 
Atlántico Sur datos para 52 años de observación, el mayor volumen para todas 
las regiones corresponde a la última década (Figura 5.2).  Dado el amplio 
rango temporal y la desigualdad respecto a los años de muestreo, los datos 
fueron normalizados al año 2010 como referencia, considerando las tasas de 
aumento de datos para la pCO2 del mar y del aire (Ver Apéndice B).  Una vez 
normalizados los datos se determinaron las ΔpCO2 y se separaron 
considerando estacionalidad de la siguiente manera: diciembre-enero-febrero 
(verano), marzo-abril-mayo (otoño), junio-julio-agosto (invierno) y septiembre-
octubre-noviembre (primavera), obteniendo estaciones climatológicas 
referenciadas al año 2010.  





Figura 5.2: Histograma comparativo de la cantidad de datos tomados por año en las 
distintas regiones pertenecientes a la base SOCATv4. 
 
Tabla 5.1: Valores medios estacionales de ΔpCO2 (en atm), con sus respectivos 
errores estándar de la media, para las diferentes franjas latitudinales calculados a 
partir de todos los datos de 1963 a 2015 y separados por estaciones. 
 Ecuatorial 
(0 – 10ºS) 
Subtropical 
(10 – 30ºS) 
Sur Atl. Sur 
(30 – 55ºS) 
Océano Austral 
(55 – 65ºS) 
 ΔpCO2 N ΔpCO2 N ΔpCO2 N ΔpCO2 N 
Verano 32 ± 1 20659 17 ± 1 30745 -25 ± 1 249737 -28 ± 2 345085 
Otoño 32 ± 1 32926 16 ± 1 56071 -18 ± 1 172294 -3 ± 1 376718 
Invierno 28 ± 2 30596 -12 ± 1 24336 -17 ± 1 63319 12 ± 1 157515 
Primavera 21 ± 1 51129 -11 ± 1 85298 -24 ± 1 125174 8 ± 1 193460 
Anual 29 ± 2 135310 3 ± 1 196450 -21 ± 1 610524 -3 ± 2 1072778 
 
 
Las distribuciones estacionales de ΔpCO2 del Océano Atlántico Sur (Figura 
5.3) presentan una gran variabilidad regional, similar a la observada en la 
TSM (Figura 5.1).  Dicha variabilidad también es observada en los valores 
medios estacionales y anuales (Tabla 5.1).  A continuación se dan las 
características observadas en cada una de las regiones.  





Figura 5.3: Distribuciones climatológicas estacionales de ΔpCO2 (Verano (a), otoño (b), 
invierno (c) y primavera (d)) referenciado al año 2010 (en atm). 




1.1 Franja Ecuatorial 
En la Franja Ecuatorial se observa, principalmente, emisión de CO2 (ΔpCO2 
> 0), con un valor medio anual de ΔpCO2 = 29 atm (Tabla 5.1).  Estas 
observaciones están de acuerdo con trabajos previos realizados en la región 
tropical del Atlántico, los cuales han concluido que dicha región actúa como 
una fuente neta de CO2 para la atmósfera (e.g. Andrié et al., 1986; Goyet et al., 
1998).  Esta región presenta baja estacionalidad, con una amplitud media del 
ciclo anual de ΔpCO2 de 20 atm.  En verano y otoño se registran los mayores 
valores medios (32 ± 1 atm), mientras que en primavera disminuye en un 
34% (ΔpCO2 = 21 ± 1 atm).  Padin et al. (2010), utilizando datos muestreados 
entre 2000 y 2008 en meses de otoño y primavera en el sector oeste del 
Atlántico Sur, que actualmente forman parte de la base SOCAT, obtienen 
ΔpCO2 medios de 30 ± 117 atm para la primavera y entre 24 y 34 ± 11 atm 
para otoño (plataforma y océano abierto).  Los ΔpCO2 medios obtenidos en este 
capítulo difieren en hasta 10 atm respecto a los obtenidos Padin et al. (2010), 
estas diferencias pueden estar atribuidas al hecho de que los resultados de 
dicho trabajo representan solo el sector oeste del Atlántico Sur, mientras que 
los datos de la base SOCAT cubren toda la franja Ecuatorial.   
Los ΔpCO2 conllevan, de acuerdo a las estimaciones propuestas por Padin 
y co-autores, a flujos de CO2 medios de 1 ± 0.71 y 0.7 ± 0.5 mol.m-2año-1, 
equivalentes a 2.7 y 1.9 mmol.m-2·d-1, para la primavera y el otoño 
respectivamente. En un trabajo más actual, Carvalho et al. (2017), utilizando 
datos de octubre de 2012 y septiembre de 2014, registraron flujos similares y 
de hasta un orden de magnitud más fuertes, de entre 0.9 y 14.6 mmol.m-2·d-1. 
Estos valores más recientes y más fuertes podrían estar relacionados a 
cambios debido a la respuesta del océano frente a la perturbación antrópica. 
Sin embargo para poner en evidencia este tipo de respuestas es necesario 
realizar un estudio de variabilidad interanual, apoyado en series temporales de 
datos.  Por lo tanto, en base a los ΔpCO2 calculados a partir de la base SOCAT 
y los flujos estimados por otros autores, se concluye que las aguas cálidas de 
la Franja Ecuatorial son una importante fuente de CO2 para la atmósfera.   
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1.2 Región Subtropical 
En la región Subtropical (10 – 30°S), los ΔpCO2 registrados se encuentran 
en el rango -50 a 50 atm. La región presenta variabilidad estacional y 
espacial. Durante verano y otoño se observan valores medios positivos de 
ΔpCO2, pero dos veces más bajos que los de la zona tropical para los mismos 
periodos. Estos valores indican emisión de CO2. Por el contrario, durante la 
primavera y el invierno ocurriría captura de CO2, pero entre 29% y 54% más 
baja que la de la zona Sur del Atlántica Sur (Tabla 5.1).  
Respecto a la variabilidad regional, se destaca un contraste entre los 
márgenes este y oeste en esta franja del Atlántico.  En el margen oeste de la 
región, las aguas tropicales y subtropicales de la costa de Brasil, actúan como 
fuente intermedia de CO2 para la atmósfera, respecto al océano abierto de la 
misma franja, con ΔpCO2 de 20 atm (Figura 5.3).  Esta característica fue 
destacada en trabajos previos (Ito et al., 2005, 2016; Padin et al., 2010). Ito et 
al., (2016), utilizando datos de 2010 y 2011 (no incluidos en la base SOCAT), 
evaluaron intensos flujos hacia la atmósfera en la región de Bahía del Sur de 
Brasil, con máximos valores en verano al sur de Cabo Frío (~40 mmol.m-2.d-1, 
Figura 5.4b).  Los ΔpCO2 medios estimado por Ito et al., (2016) son de 19.7 ± 
21.8 atm y 45 ± 25.8 atm para la primavera y verano, respectivamente. De 
acuerdo con dicho trabajo, los picos de máxima emisión de CO2 estarían 
asociados a eventos de surgencia intensa en Cabo São Tomé y Cabo Santa 
Marta Grande (Figura 5.4), y a procesos de mesoescala que ocurren 
típicamente a lo largo del borde del talud (Ito et al., 2016). 
 
 
Figura 5.4: Flujos de CO2 (mmolm-2d-1) en la región oeste de la Franja Subtropical 
(extraído de Ito et al., 2016). 




Un comportamiento diferente es observado en el margen opuesto (región 
este de la franja Subtropical). En esta región, el norte de 20°S, durante el 
otoño e invierno se registran ΔpCO2  predominantemente positivos, entre 10 y 
50 atm (Figura 5.3 b y c), mientras que en verano y primavera los ΔpCO2 
presentan un complejo patrón de distribución con valores que oscilan entre     
-40 y 40 atm (Figura 5.3 a y d).  La variabilidad estacional observada está de 
acuerdo con los resultados de Santana-Casiano et al. (2009), que indican que 
la región norte de Namibia (14-20°S) actúa como fuente de CO2 para la 
atmósfera con flujos mensuales medios de entre 0.15 y 1.53 molm-2año-1 
(Figura 5.5).   
 
 
Figura 5.5: Flujos medios mensuales de CO2 en la región de Benguela. Extraído de 
Santana-Casiano et al. (2009). 
 
Por otro lado, al sur de 20°S en el este de la franja Subtropical, durante 
todo el año predominan los valores de ΔpCO2 negativos, en el rango -30 a -50 
atm (Figura 5.3), indicando leve captura de CO2 en comparación con el 
Atlántico Sudoccidental que presenta ΔpCO2 de hasta -150 atm. Distintos 
antecedentes indican que la región de Benguela, ubicada en el margen este del 
Atlántico Sur entre 20 y 33°S, es un sumidero neto de CO2, con un flujo medio 
de -1.62 molm-1año-1 (González-Dávila et al., 2009; Santana-Casiano et al., 
2009; Gregor y Monteiro, 2013), equivalente a -4.4 mmol.m-2·d-1, 19% mayor 
respecto al flujo medio obtenido para el MP en esta tesis (Capítulo 1).  Se ha 




registrado para esta región variabilidad estacional, con flujos medios 
mensuales de entre -1.1 y -2.4 mol.m-2·año-1 (Figura 5.5, Santana-Casiano et 
al., 2009), equivalentes a -3.01 y -6.7 mmol.m-2·d-1.  González-Dávila et al. 
(2009) y Santana-Casiano et al. (2009) sugieren que dicha variabilidad 
observada en los flujos de CO2 está asociada a la variabilidad en la 
temperatura, a la circulación oceánica, a los efectos de surgencia y 
estructuras de meso-escala derivadas de la misma. Además, Gregor y Monteiro 
(2013) sugieren que la captura neta de CO2 en la región del sistema de 
surgencia de Benguela, resulta del balance entre la alta absorción de carbono 
debido a los procesos biológicos y los flujos de carbono remineralizado de los 
sedimentos y de las aguas de por debajo de la termoclina. 
1.3 Franja Sur del Atlántico Sur 
En la región Sur del Atlántico Sur (30 – 55°S) ocurre principalmente 
captura de CO2 (ΔpCO2 < 0), con un valor medio anual de -21 ± 1 atm, siendo 
el más negativo (Tabla 5.1).  El ΔpCO2 es hasta un orden de magnitud mayor 
respecto al obtenido en la región Austral, y su comportamiento es opuesto a 
las zonas de bajas latitudes del Atlántico sur, que en balance anual resultan 
ser fuentes de CO2 para la atmósfera. Los más intensos y negativos valores de 
ΔpCO2 ocurren, con excepción del invierno, en la región occidental de la franja, 
principalmente al sur de ~34°S y hasta 55°S, en donde se pueden observar 
ΔpCO2 de hasta -200 atm sobre la plataforma del Mar Argentino (Figura 5.3).  
A partir de los datos de la base SOCAT se obtuvo para el Mar Patagónico 
un ΔpCO2 medio anual de -27.3 ± 1 atm.  Este resultado es comparable con 
lo registrado previamente por Bianchi et al. (2009), en donde, con el mismo set 
de datos utilizado en el Capítulo 1 de esta tesis e incluidos en la base SOCAT, 
obtuvieron un ΔpCO2 medio de -31.3 ± 4 atm, que conlleva a un flujo neto de 
-3.7 ± 2 mmol·m–2·d–1.  Las distribuciones superficiales de ΔpCO2 (Figura 5.6), 
muestran una marcada estacionalidad, en acuerdo con la variabilidad 
registrada por trabajos anteriores (e. g. Bianchi et al., 2009; Kahl et al., 2017), 
en donde los ΔpCO2 más intensos y negativos ocurren en primavera (Figura 
5.6a), con un valor medio de -55 ± 1 atm, y los más débiles se registran en 
invierno (-6 ± 1 atm, Figura 5.6d).  Por lo tanto, los resultados aquí 
presentados apoyan al consenso general de otros trabajos que concluyen, que 




el MP es uno de los más fuertes sumideros de CO2 en el Océano Global 
(Bianchi et al., 2005 y 2009; Kahl et al., 2017; Padin et al., 2010).  
 
 
Figura 5.6: Distribuciones superficiales estacionales de ΔpCO2 (atm) realizadas con 
datos de la base SOCATv4. 
 




Entre 30 y 34°S en el sector occidental, con excepción del invierno que 
tiene un ΔpCO2 medio de -40 atm (Figura 5.3c), los ΔpCO2 observados son 
poco intensos, con valores que rondan entre -20 y 20 atm (Figura 5.3), 
indicando un balance cercano al equilibrio.  En el lado oriental, al sur de 
Sudáfrica, los ΔpCO2 son predominantemente negativos, con valores que 
rondan los -50 atm (Figura 5.3).  Estos resultados están de acuerdo con los 
publicados por Lencina-Avila et al., (2016), quienes estimaron, utilizando 
datos de una transecta realizada a través del Atlántico entre 32 y 34°S en 
primavera/verano de 2011, intensos flujos en la región cerca de Sudáfrica      
(-6.7 ± 1.9 mmol.m-2.d-1) y más débiles en el sector occidental (-0.5 ± 0.2 
mmol.m-2.d-1).  De acuerdo a Ito et al. (2016) y Lencina-Avila et al., (2016), la 
leve captura de CO2 observada en el sur de la plataforma de Brasil, puede 
estar relacionada con el aporte de nutrientes por parte de la lengua de la 
Pluma del Río de la Plata, que favorecen la producción primaria y que 
conllevan a un posterior consumo de CO2. 
Dentro de la franja Sur del At. Sur, salvo en el verano, la cobertura de los 
datos es escasa.  Pese a eso, se observa que el océano abierto presenta ΔpCO2 
predominantemente negativos, principalmente en verano (Figura 5.3a), con 
valores dentro del rango 25 a -100 atm. Estos resultados son consistentes 
con un flujo de CO2 negativo (-3.2 ± 2.2 mmol·m–2·d–1), registrado a través de 
una transecta zonal en el océano abierto en 35°S, intercambio que estaría 
controlado por la temperatura y salinidad (Lencina-Avila et al., 2016). En 
dicho trabajo además observaron variabilidad de 2 órdenes de magnitud en los 
flujos de CO2 (-0.1 a -10.4 mmol·m–2·d–1, Figura 5.7) que podría estar 
relacionada a la actividad de mesoescala.   





Figura 5.7: ΔfCO2 (superior) y FCO2 (inferior) a lo largo de una transecta en ~35°S 
desde la costa de Sudamérica hasta la de Sudáfrica (extraído de Lencina-Avila et al., 
2016). 
 
1.4 Franja Océano Austral 
En el sector del Océano Austral (entre 55° – 65°S) adyacente al Atlántico, se 
cuenta con una gran cantidad de observaciones (~1 millón).  Sin embargo (con 
excepción del verano), la cobertura espacial de los mismo es pobre y la mayor 
parte se concentra en la región del Pasaje de Drake y Península Antártica, por 
lo que se describirán dichas regiones por separado (Figura 5.8).   
En la cercanía a la Península Antártica los ΔpCO2 observados son 
predominantemente positivos durante todo el año (alrededor de 30 atm, 
Figura 5.8), indicando emisión de CO2 hacia la atmósfera.  En concordancia, 
Kerr et al. (2017), en un estudio de las propiedades del sistema de los 
carbonatos en un sitio costero de la Península Antártica (Estrecho de 
Gerlache) en el verano de 2015, obtuvieron ΔpCO2 en el rango -6 a 308 atm, 
con un valor medio de 150 ± 84 atm, que conllevan a una fuerte emisión de 
CO2 hacia la atmósfera.  La emisión de CO2 en esta región se debería a la 
surgencia de aguas profundas provocado por la deriva de Ekman (Lenton y 
Matear, 2007; Lovenduski et al., 2007), que se encuentra en aumento debido a 
un incremento en la intensidad del viento (Toggweiler, 2009). 
Lejos de la costa, a través del Pasaje de Drake, los ΔpCO2 fluctúan 
principalmente entre -30 y 30 atm,  y en promedio no se aprecia diferencias 




estacionales (Figura 5.8). Estos valores sugieren sumidero y fuentes de 
pequeña magnitud y un comportamiento global cercano de un equilibrio.  
Song et al., (2016), al analizar la modulación de los procesos de mesoescala en 
los flujos de CO2 en el Pasaje de Drake utilizando observaciones in situ y un 
modelo numérico de alta resolución, concluyeron que la baja variabilidad 
estacional es debida a una compensación entre los procesos físicos (efectos de 
enfriamiento/calentamiento en la solubilidad) y biogeoquímicos.  Por otro lado, 
las distribuciones de ΔpCO2 muestran variabilidad regional que podrían 
separarse de acuerdo a la posición de los frentes oceánicos conocidos de la 
región, presentados en la climatología de la TSM (Figura 5.9). Al norte del 
Frente Sub-Antártico (FSA), se registran ΔpCO2 negativos, de hasta -60 atm 
en verano (Figura 5.8a).  Más al sur, entre el FSA y el Frente Polar (FP), los 
ΔpCO2 tendrían un mayor comportamiento estacional, con ΔpCO2 
predominantemente negativos (~-20 atm) durante el verano (Figura 5.8a), y 
predominantemente positivos en invierno (~10 atm, Figura 5.8c).  Al sur del 
FP los ΔpCO2 indicarían que la región es un potencial sumidero de CO2, con 
valores que fluctúan entre -70 y 30 atm (Figura 5.8).  Estos resultados están 
de acuerdo con los estudios previos realizados para todo el océano Austral con 
modelos (Lenton et al., 2013) y observaciones (Takahashi et al., 2012). Esos 
trabajos muestran efectivamente que, en el verano austral, la región entre el 
FP y FSA actúa como un fuerte sumidero de CO2 atmosférico debido a una 
mayor producción biológica, mientras que en el invierno, en algunas áreas se 
produce una desgasificación neta como resultado de una profunda mezcla de 
invierno que arrastra aguas ricas en carbono del interior del océano a la capa 
de superficie. 
Adicionalmente, en base al estudio de observaciones de pCO2 (Fay et al., 
2014; Landschützer et al., 2014; Munro et al., 2015) y salidas de modelos 
(Lenton et al., 2013; Majkut et al., 2014), se ha mostrado que la región 
desempeña un papel cada vez mayor en la absorción de CO2 de la atmósfera, 
debida a una tendencia significativa de enfriamiento que realza los sumideros 
de CO2.  Dicha intensificación en el sumidero de CO2 se ve reflejada en un 
aumento en la pCO2 del mar en la región del Pasaje de Drake, con una 
tendencia de 1.60 ± 0.14 atmaño-1 (Fay et al., 2018). 
 
 





Figura 5.8: Distribución de ΔpCO2  (en atm) en la región del Pasaje de Drake para a) 




Figura 5.9: Climatología media anual de TSM (°C) para el periodo 2002 - 2015 (Modis-
Aqua, 4km). Los contornos de temperatura marcados aproximan la posición media de 
los frentes Sub-Antártico (FSA), Polar (FP) y Corriente Circumpolar Antártica Sur 
(FCCAS). 
 





En base a los datos analizados, que cubren más de 50 años de 
observaciones, y a la bibliografía revisada, se puede concluir que el 
intercambio de CO2 entre el mar y la atmósfera en el Océano Atlántico Sur 
presenta gran variabilidad espacial.  En función de las zonas del Atlántico sur 
la variabilidad estacional está presente y es más o menos marcada. Así en la 
zona Sur del Atlántico Sur la variabilidad estacional es mayor respecto a las 
zonas ubicadas al norte de ella.   
Se destaca la franja Sur del Atlántico Sur (30 – 55°S) como región en donde 
ocurre captura neta de CO2 durante todo el año, y en donde los ∆pCO2 son los 
más intensamente negativos sobre las plataformas continentales del América 
del Sur (Mar Patagónico) y de Sudáfrica.  Es decir, las regiones poco 
profundas, bordeadas por intensas corrientes de borde oeste y este (Corriente 
de Malvinas y Corriente de Benguela), y altamente productivas, son las que 
presentan los ∆pCO2 más negativos.  
Por lo tanto, teniendo en cuenta el importante rol que cumple la región del 
Atlántico Sudoccidental, en comparación al resto del Atlántico Sur, frente a la 
captación del CO2, así como su papel como secuestrador neto de CO2 (Capítulo 
2), y teniendo en cuenta la posible acidificación que esta región podría estar 
sufriendo (Capítulos 3 y 4), es indispensable continuar y aumentar las 
observaciones del sistema de los carbonatos en esta región.  Es importante 
poder realizar medidas de alta frecuencia del pH así como poder realizar 
experimentos que permitan comprender como los cambios observados en el 
sistema de los carbonatos, presentados en esta tesis, estarían afectando a las 
distintas especies, de los distintos niveles de la cadena trófica, que se 
encuentran presentes en esta región de estudio.   




Conclusiones y perspectivas 
Esta tesis constituye el primer trabajo integral sobre el sistema de los 
carbonatos en el Atlántico Sudoccidental.  Gran parte de ella ha sido realizada 
con datos inéditos de gran calidad, muestreados desde el año 2000.  Los 
resultados obtenidos son importantes tanto a nivel regional como 
internacional dada la alta relevancia de la problemática del CO2, su relación 
con los efectos del calentamiento global y la acidificación marina.  
1. Conclusiones generales 
A lo largo de este trabajo de tesis, se han desarrollado distintos tópicos de 
interés, siguiendo la línea de estudio del sistema de los carbonatos en el 
Océano Atlántico Sudoccidental.  A continuación se transcriben las hipótesis 
planteadas en al inicio de esta tesis (Introducción, sección 5), y se resaltan las 
principales conclusiones obtenidas en respuesta a cada una de ellas. 
(H1) La región al Norte de 47°S del Mar Patagónico es más eficiente en la 
captura de CO2 atmosférico que la región austral debido a la mayor duración de 
los florecimientos y la existencia de un frente de plataforma media.  
Para responder esta hipótesis, en el Capítulo 1 se analizó la variabilidad 
estacional y regional de los flujos de CO2 en el Mar Patagónico (MP), utilizando 
datos de pCO2 muestreados entre los años 2000 y 2006.  Se realizó una 
subdivisión de la región en norte y sur de 47°S (RN y RS), y se obtuvo que en 
el norte de 47°S, la captura de CO2 es más eficiente respecto a la de la RS (-1 
TgCaño-1), siendo un sumidero neto de -15 TgCaño-1.  Las diferencias en la 
estratificación entre las dos áreas y el desfasaje en el inicio de los 
florecimientos del fitoplancton en la RS respecto a la RN, debido a la menor 
incidencia de la radiación solar, son las principales causas de las diferencias 
en los flujos mar-atmósfera de CO2 entre ambas regiones. 
En complemento con lo postulado en la H1, se dividió a la región del MP en 
regiones costera y de plataforma (RC y RP), considerando el límite entre ellas 
la posición de los frentes de marea de verano. De esta subdivisión se obtuvo 
que la RC actúa como una fuente de CO2 hacia la atmósfera (4 TgCaño-1) 
mientras que la RP es una región de fuerte sumidero de CO2 con una captura 
neta de -20 TgCaño-1.   




Adicionalmente, en relación al intercambio de CO2 entre el mar y la 
atmósfera, en el capítulo 5 se realizó un trabajo de revisión, cuyo objetivo fue 
resaltar el rol del Atlántico Sudoccidental.  De esta manera se observó que el 
CO2 en el Atlántico Sur presenta gran variabilidad meridional y, en algunas 
regiones, estacional. Se destaca el comportamiento de los mares marginales 
ubicados en ambos márgenes del Atlántico Sur como sumideros de CO2, 
siendo la parte occidental en donde ocurriría la mayor absorción de CO2. 
(H2) En el Atlántico Sudoccidental la bomba biológica es mucho más importante 
que la bomba física en cuanto a la dinámica del sistema de los carbonatos. 
La H2 fue abordada en los capítulos 1 y 2 de la tesis. En el capítulo 1 se 
evaluó el predominio de los efectos biológicos y térmicos sobre la pCO2 del mar 
en el MP. En el capítulo 2 se analizaron las distribuciones de Alcalinidad Total 
(AT) y Carbono Total (CT) para 2 zonas del Atlántico Sudoccidental, analizando 
su relación con las masas de agua y los distintos procesos biogeoquímicos. De 
ellos se obtuvo que la bomba biológica es el proceso dominante en el Mar 
Patagónico, tanto en los flujos de CO2 como en el resto del sistema de los 
carbonatos, aunque hay regiones en donde la bomba física tiene un rol de 
mayor influencia (región costera). Mientras que al norte de 38°S, incluyendo 
las aguas de plataforma y océano abierto adyacente, existe una mayor relación 
entre el sistema de los carbonatos y las características termohalinas de las 
masas de agua, indicando un rol mayormente dominante de la bomba física en 
la región.  
(H3) El cambio climático no tendrá impactos negativos verificables (p. ej 
disminución de la captura de CO2, menor producción primaria) en los escenarios 
futuros de la zona de estudio aunque podría generar una mayor acidificación. 
Para responder esta última hipótesis, en el capítulo 4 se presentó el estudio 
del carbono antropogénico (Cant) dentro del Atlántico Sudoccidental, 
aplicando 2 de los métodos más utilizados de la bibliografía: TrOCA y CT0.  
Ambos métodos evidencian la huella antrópica del Cant en la región, lo que 
mostraría un impacto sobre el cambio climático en la región. Sin embargo, 
estos resultados no permiten responder en su totalidad a la hipótesis 
planteada, ya que para eso sería necesario realizar proyecciones a futuro 
mediante el uso de modelos.  




Por otro lado, en relación a la H3, el capítulo 3, fue dedicado a estudiar las 
condiciones actuales de la acidificación oceánica (AO) en el Atlántico 
Sudoccidental, mediante el análisis de las distribuciones de pH y los estados 
de saturación de calcita y aragonita (Ca y Ar).  Los resultados obtenidos en 
dicho capítulo son de utilidad como línea de base para el monitoreo de la AO 
en la región. A la vez, serán de utilidad como valores de referencia para la 
validación de aquellos modelos que simulan el pH. Esos valores de referencia 
brindan información que debe tenerse en cuenta al momento de realizar 
experimentos de respuesta de distintos organismos de estos mares frente al 
cambio climático y la AO. 
 
2. Perspectivas 
Teniendo en cuenta los estudios realizados a lo largo de esta tesis, surgen 
algunas perspectivas, preguntas abiertas aún no resueltas, así como también 
algunos puntos de interés que aún no han podido ser abordados. A 
continuación se hace mención a algunas de ellas: 
 A partir del estudio realizado en el capítulo 1, surge el interés sobre 
cuál es la variabilidad de mayor escala temporal a la estudiada en esta 
tesis (e.g. interanual, decadal). También es de interés conocer cómo son 
los flujos en las regiones adyacentes a las estudiadas. Ambos puntos se 
podrán resolver utilizando los datos disponibles de la base SOCAT, cuya 
última versión publicada, pero no utilizada en esta tesis (versión 6), 
incluye datos de hasta el año 2017.  
 Tras haber participado recientemente del taller sobre el uso del sistema 
de medición en continuo de la pCO2 en la superficie oceánica (Modelo 
8050 pCO2 General Oceanics Inc.), instrumental de última generación 
para el monitoreo de pCO2 que se encuentra en el Buque de 
Investigación Pesquera “Víctor Angelescu” (INIDEP), se proyecta 
trabajar, junto con investigadores del INIDEP, en la adquisición, 
procesamiento y análisis de nuevos datos de pCO2.  De esta manera se 
espera obtener el estado actual del CO2 en la superficie del Mar 
Patagónico 10 años después de las últimas mediciones realizadas por 
parte de Argentina y poder evaluar posibles cambios. 




 Es fundamental planificar para los futuros trabajos de campo, la toma 
de muestras para la determinación de AT y CT con la mejor resolución 
vertical posible, ya que es a partir de estos parámetros que se pueden 
estimar, por ej. la cantidad de CO2 secuestrado y el Cant, además de 
derivar el resto de los parámetros del sistema de los carbonatos, 
aumentando la precisión de la metodología usada. 
  En el contexto de la acidificación oceánica, es fundamental estudiar la 
variabilidad del pH y de otros parámetros complementarios del sistema 
de los carbonatos.  Es por eso que un importante proyecto a futuro 
sería poder realizar series temporales de pH, con sensores en boyas 
oceánicas que permitan estudiar la tendencia a largo plazo.   
 En relación al punto anterior, otro ítem a estudiar sería analizar los 
datos disponibles de las boyas Argos con sensores biogeoquímicos. 
 En el capítulo 5 se introdujo la dinámica del CO2 en la región del Pasaje 
de Drake, sin embargo, esta región requiere de un estudio más 
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Lista de abreviaciones 
%Sat O2: Porcentaje de saturación de O2 
%Sat pCO2: Porcentaje de saturación de pCO2 del mar 
: Densidad neutral 
: Desvío estándar  
: Error estándar de la media 
: Estado de saturación mineral de carbonato de calcio 
: Parámetro de Simpson 
: Temperatura potencial 
A: Diferencia de las amplitudes estacionales AET y AEB 
Ar: Estado de saturación de aragonita 
C: Parámetro critico de Simpson 
Ca: Estado de saturación de calcita 
pCO2: Diferencia mar-atmósfera de las presiones parciales de CO2 
AABW: Agua de Fondo Antártica 
AAIW: Agua Intermedia Antártica 
ACM: Agua de la Corriente de Malvinas 
AEB: Amplitud estacional del efecto biológico 
AEM: Agua del Estrecho de Magallanes 
AET: Amplitud estacional del efecto térmico 
AO: Acidificación Oceánica 
APP: Agua de la Pluma del Rio de la Plata 
ARGAU: Cooperación entre Argentina y Francia para el estudio del Océano 
Atlántico Austral 
ASAP: Agua Sub-Antártica de Plataforma 
ASTP: Agua Subtropical de Plataforma 
AT: Alcalinidad total 
ATS0: ordenada al origen de la relación lineal AT vs S 
BaRDO: Base Regional de Datos Oceanográficos 
BOPD: Buque Oceanográfico Puerto Deseado 
Cant: Carbono antropogénico 
CB: Corriente de Brasil 
CBM: Confluencia Brasil-Malvinas 
CCMP: Cross Calibrated Multi-Platform 
Chl-a: concentración de clorofila a 
CID: Carbono inorgánico disuelto 




CM: Corriente de Malvinas 
CO2: Dióxido de carbono 
CRM: Material de Referencia Certificado 
CT: Carbono total 
CTD: Sonda de conductividad, temperatura y profundidad 
EB: Efecto biológico 
ET: Efecto térmico 
FCO2: Flujo mar-atmósfera de CO2 
fCO2: fugacidad de CO2 
FM: Frente de marea 
FP: Frente polar 
FPM: Frente de plataforma media 
FSA: Frente Sub-Antártico 
FT: Frente de talud 
FURG: Universidad Federal de Río Grande (Brasil) 
GEF: Global Environmental Facility  
GEI: Gases de efecto invernadero 
GLODAP: GLobal Ocean Data Analysis Project 
GSM: Golfo San Matías 
IR: infrarrojo 
ks: Coeficiente de solubilidad 
kw: Coeficiente de velocidad de transferencia gaseosa 
LCDW: Rama inferior del agua circumpolar profunda 
LOCEAN: Laboratoire d'Océanographie et du Climat : Expérimentations et 
Approches Numériques 
MAB: Mid-Atlantic Bight 
MO: Materia Orgánica 
MP: Mar Patagónico 
NADW: Agua profunda del Atlántico Norte 
NOAA: Administración Nacional Oceánica y Atmosférica (EEUU, National 
Oceanic and Atmospheric Administration) 
O2: oxígeno disuelto 
pCO2: presión parcial de CO2 
PH2O: Presión de vapor de agua 
PP: Productividad primaria 
PQ: Coeficiente fotosintético 
RC: Región costera 




Rf: Factor de Revelle 
RHAI: Rompehielos Almirante Irizar 
RMSE: Error cuadrático medio 
RN: Región norte 
RP: Región de plataforma 
RS: Región sur 
S: Salinidad del mar 
SAB: South Atlantic Bight 
SACW: Agua Central del Atlántico Sur 
SAMOC: South Atlantic Meridional Overturning Circulation 
Sc: número de Schmidt 
SHN: Servicio de Hidrografía Naval 
SMN: Servicio Meteorológico Nacional 
SOCAT: The Surface Ocean CO₂ Atlas 
SSe: suma de los residuales al cuadrado 
SSM: Salinidad superficial del mar 
STSF: Sub-Tropical Shelf Front 
T: Temperatura del mar 
TSM: Temperatura Superficial del mar 
TW: Agua tropical (Tropical Water) 
U: intensidad del viento a 10 m 
UCDW: Rama superior del agua circumpolar profunda 
USP: Universidad de São Paulo (Brasil) 
xCO2: Fracción molar de CO2 
Zcomp: Profundidad de compensación 




Apéndice A  
Este apéndice fue realizado a fin de presentar las principales reacciones 
químicas que ocurren en el sistema del carbono inorgánico marino. El mismo 
es una adaptación de ‘Guide to best practices for ocean acidification research 
and data reporting, Part 1’ (Dickson, 2010) y de los libros ‘Ocean 
Biogeochemical Dynamics’ (Sarmiento y Gruber, 2006) y ‘CO2 in seawater: 
equilibrium, kinetics, isotopes’ (Zeebe y Wolf-Gladrow, 2001). 
1. Química del sistema del carbono inorgánico marino 
Las reacciones que toman lugar cuando el dióxido de carbono se disuelve en 
agua pueden ser representadas por la siguiente serie de equilibrios: 
                    (A.1) 
                              (A.2) 
           
           
          (A.3) 
    
                 
            (A.4) 
La notación (g), (l) y (ac) hace referencia al estado de las especie: gaseoso, 
líquido y solución acuosa respectivamente. Es difícil distinguir analíticamente 
entre las especies CO2 (ac) y H2CO3 (ac), por lo que usualmente se combinan 
estas dos especies, sumando sus concentraciones, formando la especie 
hipotética CO2*(ac). Usando esta nueva especie se redefinen las ecuaciones 
(A.1), (A.2) y (A.3) de la siguiente forma: 
          
          (A.5) 
   
              
         
         (A.6) 
Las relaciones de equilibrio entre las concentraciones de estas especies se 
pueden escribir como: 
   
    
  
      
            (A.7) 
   
         
  
    
  
       (A.8) 
   
        
   
     
  
     (A.9) 




En estas ecuaciones, f(CO2) es la fugacidad del dióxido de carbono en su 
fase gaseosa y los corchetes representan las concentraciones estequiométricas 
totales de cada especie encerrada por ellos.  
Las constantes de equilibrio son función de la temperatura, la presión y la 
salinidad de la solución en agua de mar.  En la determinación de las tres 
constantes (ec. A.10 a A.12), se emplea un parámetro de normalización k0 = 1 
molkg-1. K0 se puede determinar según la siguiente expresión (Weiss, 1974): 
   
  
  
          
   
 
 
                     
 
 
   
   
                    
 
 
   
            
 
 
   
 
 
     (A.10) 
K1 y K2 se determinan con las expresiones de Lueker et al. (2000): 
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2. Parámetros del sistema del CO2 
Las concentraciones de las especies individuales del sistema del dióxido de 
carbono en solución no se pueden medir directamente. Sin embargo, hay 
cuatro parámetros que pueden ser medidos. Ellos son usados como 
información auxiliar para obtener una completa descripción del sistema de 
CO2 en el agua de mar.  
2.1 Carbono Inorgánico Disuelto 
La suma de todas las especies inorgánicas del carbono es denominado 
carbono inorgánico disuelto (CID) y como carbono total (CT), en esta tesis se 
emplea el término CT.  El CT puede ser expresado como: 
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2.2 Alcalinidad Total 
La alcalinidad total, referida como AT, se define como el numero de iones de 
hidrogeno equivalentes al exceso de protones aceptores sobre protones 
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2.3 Concentración total del ion hidrógeno: pH 
La concentración total del ion hidrógeno generalmente es reportada como el 
pH: 
                (A.15) 
Hay varias escalas de pH definidas para el agua de mar. En Dickson (1984, 
1993) se realiza una detallada discusión sobre cuáles son las escalas que 
deberían utilizarse.  
2.4 Fugacidad de CO2  
La fugacidad del dióxido de carbono (fCO2), corresponde a la concentración 
del CO2 en la fase gaseosa.  Su medición requiere típicamente una fase 
gaseosa en equilibrio con una muestra de agua de mar a una temperatura y 
presión conocidas.  
La fCO2 no es lo mismo que su presión parcial (pCO2), sino que tiene en 
cuenta la naturaleza no ideal de la fase gaseosa. Sin embargo, estas formas de 
expresar la cantidad de dióxido de carbono gaseoso disuelto no difieren 
significativamente entre sí.  En la relación entre el cociente fCO2/pCO2 en 
función de la temperatura (Figura A.1), se puede apreciar el pequeño rango en 
que varía el cociente. Al utilizar pCO2 en lugar de f(CO2) el error cometido, 
dependiendo de la temperatura, sería de menos del 1%. 





Figura A.1: variación del cociente f(CO2)/pCO2 con la temperatura (en kelvin), a la 
presión total de 1 atm para el CO2 gaseoso puro y en la atmósfera. Extraído de 
Dickson et al. (2007). 
 
3. Determinación del efecto de la temperatura en pCO2  
A fin de cuantificar la relación entre la pCO2 del mar y la temperatura, 
Takahashi et al., (1993) realizaron experiencias de laboratorio utilizando una 
muestra de agua del Atlántico Norte, con una salinidad de 35.380. 
Manteniendo fija la salinidad, de vario la temperatura en el rango 2.1 - 24.5 
°C, registrando a cada momento la pCO2 (Figura A.2).  
 
 
Figura A.2: Diseño experimental para el estudio del efecto de la temperatura en la 
pCO2 para muestras de agua del Atlántico Norte. La composición química del agua es 
mantenida constante en las mediciones. (Extraído de Takahashi et al., 1993). 
 




Los resultados de dicho trabajo demuestran que la pCO2 se relaciona de 
manera exponencial con la temperatura (ec. A.16). Puesto que la composición 
química del agua de mar, incluyendo la concentración total de CO2, 
alcalinidad y salinidad, se mantuvo constante mientras que se hicieron las 
mediciones. La Figura A.2 muestra la relación entre el logaritmo natural del 
pCO2 y la temperatura. Mediante el ajuste por cuadrados mínimos se obtuvo 
una ecuación lineal mostrando un efecto de la temperatura de 0,0423±0,0002º 
C-1 con un valor de rms de ± 1,0 atm. 
 
       
  
                       (A.16) 
A partir de la relación obtenida por Takahashi et al. (1993) se puede derivar la 
relación entre la saturación de pCO2 y la temperatura. Esto fue utilizado para 
obtener los resultados del Capítulo 1 de esta tesis. 
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De manera análoga se puede determinar el efecto de la salinidad en la pCO2 
del mar, utilizando la relación también obtenida en Takahashi et al. (1993): 
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Por lo tanto, es posible aproximar: 
          
  
 
       
 
 
   
       






Apéndice B  
Normalización temporal de datos de SOCAT 
 
Como se explicó en el Capítulo 5, teniendo en cuenta el amplio rango 
temporal para el cual se posen datos de la base SOCATv4, y que el mayor 
volumen de datos corresponde a la última década, es conveniente 
normalizarlos a un año de referencia (se opto por 2010). Para eso se 
determinaron las tasas de aumento de pCO2 tanto del mar como de la 
atmósfera. Se siguió la metodología de normalización utilizada y descripta en 
Takahashi et al. (2009).  
Las tasas fueron obtenidas a partir de las medias mensuales del set de 
datos analizado en distintas franjas de latitud (Figura B.1 a B.4, Tabla B.1). 
Para la atmósfera la tasa de aumento no presenta variaciones regionales 
significativas, con una tasa de aumento promedio de 1.8 atmaño-1. En 
cambio, para el océano, las tasas de aumento varían geográficamente, 
indicando un mayor aumento en la región ecuatorial (cercano a la tasa de 
aumento observada en la atmósfera), y la menor tasa se observa en la región 
consiguiente, la franja subtropical. 
 
Tabla B.1: Tasas de aumento de pCO2 del mar y del aire para las distintas regiones 
detalladas en el periodo 1963-2015 (atmaño-1). 
Región Tendencia pCO2mar Tendencia pCO2atm 
Ecuatorial (0 – 10) 1.7994 1.8892 
Subtropical (10 – 30) 1.3609 1.7889 
Sur Atl. Sur (30 – 55) 1.5347 1.7954 








Figura B.1: Tendencia observada en la pCO2 del mar (Izq.) y de la atmósfera (Der.) 
para el periodo 1963-2015. Franja ecuatorial (0 – 10°S). 
 
 






Figura B.3: Ídem B.1 para la Franja Sur del Atlántico Sur (30 - 55°S). 
 
 





Apéndice C  
Trabajos originales de investigación y campañas oceanográficas 
realizados durante el doctorado. 
 
En este Apéndice se presentan trabajos realizados durante la tesis de 
doctorado: un artículo publicado en Continental Shelf Research y un informe 
técnico de investigación por el INIDEP. El primer trabajo presenta los 
resultados más importantes respecto a los flujos de CO2 obtenidos en esta 
tesis (Capítulo 1). El informe de investigación presenta parte de la metodología 
utilizada para adquirir las mediciones de AT y CT (sección Datos y Métodos). 
El trabajo de tesis aquí presentado ha dado lugar también a varias 
comunicaciones en formato póster y oral en reuniones en el país que se 
detallan en este Apéndice. También se detallan las campañas oceanográficas 
en las cuales forme parte, principalmente en la toma de muestra y medición 
de AT y CT. 
 
1. Trabajos publicados: 
Kahl, L.C., Bianchi, A.A., Osiroff, A.P., Ruiz Pino, D., y Piola, A.R. 
“Distribution of sea-air CO2 fluxes in the Patagonian Sea: Seasonal, 
biological and thermal effects”. Continental Shelf Research 143 (2017) 18–
28. http://dx.doi.org/10.1016/j.csr.2017.05.011  
Berghoff, C. F., Balestrini, C. F., Osiroff, A. P., Kahl, L. C., y Bianchi, A. A. 
“Determinación de alcalinidad total y carbono inorgánico disuelto mediante 
titulación potenciométrica en celda cerrada”. Informe de investigación N°11, 
17p., Instituto Nacional de Investigación y Desarrollo Pesquero (INIDEP), 
2016.  
 
2. En preparación: 
Berghoff, C.F.; Kahl, L.C.; Osiroff, A.P.; Segura, V.; Bianchi, A.A.; Molina, D.; 
Balestrini, C.F.; y Lutz, V.A., “Relación entre la producción primaria y el 






3. Comunicaciones en reuniones y congresos: 
Bianchi, A.A., L.C. Kahl, H. Isbert, E, Palma y A.R. Piola (2014), “Balance de 
los flujos mar-atmósfera de CO2 en el Mar Patagónico. Relación con los 
frentes y diferenciación N-S. Efectos térmicos y biológicos sobre los flujos”, 
Taller sobre el Frente del Talud Continental, Mar del Plata. 
Kahl L.C., Brun A.I. e Isbert H. (2014), “Estimation of pCO2 from satellite data 
in the Patagonian Sea”, presentación de Póster, Workshop on South Atlantic 
variability. 
Giunta V., Kahl L.C., Romero S. (2015), “Variabilidad espacial y temporal de 
la profundidad de la capa de mezcla en la Plataforma Argentina al Norte de 
44°S”. Trabajo presentado en modalidad de Poster. Resumen publicado en 
las IX Jornadas Nacionales de Ciencias del Mar, ISBN 978-987-33-9294-8. 
Pag. 266. 
Osiroff A.P., Kahl L.C., Valla D. y Bianchi A.A. (2015), “Distribuciones de 
Alcalinidad y Carbono Inorgánico disuelto en el Océano Atlántico 
Sudoccidental”. Trabajo presentado en modalidad de Poster. Resumen 
publicado en las IX Jornadas Nacionales de Ciencias del Mar, ISBN 978-
987-33-9294-8 Pag. 271. 
Berghoff, C.F., Silva, R.I., Kahl, L.C., Hozbor, M.C, Balestrini, C.F., Osiroff, 
A.P., Cucci Colleoni, D., Bianchi, A., Negri, R., Lutz, V. (2015), “Variabilidad 
del sistema de los carbonatos desde la costa al talud continental en la Zona 
Común de Pesca Argentino-Uruguaya y su vinculación con el plancton 
autótrofo-heterótrofo”. Trabajo presentado en modalidad de Poster.  
Resumen publicado en las IX Jornadas Nacionales de Ciencias del Mar. 
ISBN 978-987-33-9294-8. Pag. 259. 
Kahl, L.C., Bianchi, A., Osiroff, A.P., Ruiz-Pino, D., Piola, A. (2017),  
“Distribución de los flujos mar-atmósfera de CO2 en el Mar Patagónico: 
efectos estacionales, biológicos y térmicos.” Trabajo presentado en 
modalidad oral. Publicado en el Libro de Resúmenes del 1er Simposio 
Latino-Americano de Acidificación del Océano. Pag. 25. 
Bianchi A.A. y  Kahl L.C. (2017), “Captura de CO2 en el Océano Atlántico 
Sudoccidental: el rol del Frente de Talud”. Publicado en el Libro de 






Osiroff A.P., Kahl L.C., Berghoff C.F., Balestrini C.F., Bianchi A.A. (2017) 
“Sistema de Carbonatos del Océano Atlántico Sudoccidental”. Publicado en 
el Libro de Resúmenes del 1er Simposio Latino-Americano de Acidificación 
del Océano. Pag. 24. 
Berghoff C.F., Kahl L.C., Silva R.I., Segura V., Osiroff A.P., Balestrini C.F., 
Saraceno M., Bianchi AA. (2017), “Variabilidad del sistema de los 
carbonatos en relación con la comunidad fitoplanctónica a 44º sur en el 
Mar Argentino”. Publicado en el Libro de Resúmenes del 1er Simposio 
Latino-Americano de Acidificación del Océano. Pag. 36. 
Kahl L.C., A. Osiroff y C. Balestrini (2017), “Caracterización del sistema de los 
carbonatos en la región del Frente Marítimo del Río de la Plata”. Publicado 
en el Libro de Resúmenes del 18° Simposio Científico de la Comisión 
Técnica Mixta del Frente Marítimo (CTMFM). 
Kahl L.C., A. Bianchi, A.P. Osiroff, D. Ruiz-Pino (2018), “Acidificación: estado 
actual del  pH, Ca y Ar en el océano Atlántico Sudoccidental”. Publicado 
en el libro de resúmenes de las X Jornadas Nacionales de Ciencias del Mar. 
Bianchi A.A., Kahl, L.C.,  Osiroff  A.P. (2018), “La captura de CO2 atmosférico 
en el Atlántico Sudoccidental: la importancia del frente de talud”. Publicado 
en el libro de resúmenes de las X Jornadas Nacionales de Ciencias del Mar. 
Osiroff A.P., L.C. Kahl, C.F. Balestrini (2018), “Variabilidad de la alcalinidad 
total y su relación con la salinidad en el océano Atlántico sur y océano 
austral”. Publicado en el libro de resúmenes de las X Jornadas Nacionales 
de Ciencias del Mar. 
 
4. Campañas Oceanográficas: 
 05 al 16 de Julio de 2010 - Colaboración en la Campaña Oceanográfica 
SAMOC-03 a bordo del Buque Oceanográfico “ARA Puerto Deseado” del 
CONICET. Días de navegación: 12.  
 05 al 16 de Octubre de 2013 - Colaboración en la Campaña 
Oceanográfica STSF 2013 a bordo del Buque Oceanográfico “ARA 





 04 al 16 de Octubre de 2014 - Colaboración en la Campaña 
Oceanográfica SAMOC-10 a bordo del Buque Oceanográfico “ARA 
Puerto Deseado” del CONICET. Días de navegación: 13.  
 27 de Septiembre a 8 de Octubre de 2017 - Colaboración en la 
Campaña Oceanográfica SAMOC-14 a bordo del Buque Oceanográfico 
“ARA Puerto Deseado” del CONICET. Días de navegación: 12. 
 10 de Agosto de 2018 - Participación en la primera etapa de la campaña 
de prueba “VA0918” realizada a bordo del Buque de Investigación 
Pesquera “Víctor Angelescu” del INIDEP. Días de navegación: 1. 
 
 
